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ANNEXE . Méthodologie 40Ar/ 39Ar, anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM)











































Le Paléoprotérozoïque est la période géologique qui s’étend de 2500 à 1600 Ma. 
L’essentiel des roches d’âge paléoprotérozoïque se retrouve dans de vastes cratons répartis sur 
les cinq continents. Ces cratons anciens occupent environ 20 à 25 % de la surface terrestre. La 
majorité des formations paléoprotérozoïques (roches vertes, granitoïdes et sédiments 
détritiques) ont des âges inférieurs à 2,3Ga. Les études pétro-stucturales, géochronologiques, 
géochimiques et géophysiques ont clairement démontré la signification de cette période 
géologique en tant que charnière dans l’évolution des processus géodynamiques terrestres. 
Alors que certaines zones (Bouclier canadien, Groenland, Fennoscandinave ; Lucas et al., 
1993 ; Hajnal et al., 1997 ; Manatschal et al., 1999) semblent montrer une activité tectonique 
similaire aux processus collisionnels actuels, il semble cependant subsister des processus 
archaïques de croissance crustale (e.g. craton d’Africain de l’Ouest ; Vidal et al., 1996). Dans 
ce schéma géodynamique paléoprotérozoïque variable d’un craton à l’autre, le craton 
amazonien est particulièrement mal connu, tant du point de vue géochronologique que 
géodynamique. La faible quantité de données recueillies sur cette zone est essentiellement due 
à la couverture végétale abondante, rendant la pénétration et l’échantillonnage complexes. 
Celui-ci est le plus souvent limité aux rivières et fleuves et restreint dans le temps en milieu 
ou fin de période sèche, période de basses eaux (septembre à début décembre). 
La géologie et la géodynamique du craton guyanais (partie nord du bouclier amazonien) et 
de la Guyane en particulier sont actuellement interprétées comme le résultat d’une 
« collision » d’arcs d’âges rhyaciens (2180 à 2110 Ma) durant l’événement majeur régional 
transamazonien (2100 Ma à 2000 Ma ; Milési et al., 1995 ; Vanderhaeghe et al., 1998). Cet 
événement est interprété comme un orogène au sens actuel du terme (Vanderhaeghe et al., 
1998). Malheureusement, ce modèle repose sur des données, en particulier géochronologiques 
et structurales, très inégalement réparties en Guyane et dans le reste du craton. Ces données 
sont donc peu interprétables et attestent de la faiblesse du modèle. 
 
Depuis que le concept de la tectonique des plaques a été proposé, le paléomagnétisme est 
devenu un outil indispensable à la compréhension de la tectonique de ces 500 derniers 
millions d’années et constitue l’outil de prédilection pour les reconstitutions 
paléogéographiques. Néanmoins, des études paléomagnétiques sur des roches plus anciennes, 
néoprotérozoïques (e.g. Berger et York, 1981 ; Piper, 1989 ; Weil et al., 1999 ; Powell et al., 
2000) ou paléoprotérozoïques (e.g. Onstott et al., 1984 ; Torsvik et Meert, 1995 ; Bucham et 
al., 1996 ; Mertanen et al., 1999) ont été menées. Ces données paléomagnétiques ont montré 
que, comme pour les roches paléozoïques et mésozoïques, le paléomagnétisme pouvait être un 
outil pour éclairer la géodynamique et la paléogéographie du Précambrien. Malgré tout, les 
données paléomagnétiques acquises sur ces roches anciennes et en particulier sur le 




plus de 70 % d’entre elles proviennent d’Amérique du Nord et d’Europe du Nord. De plus, 
l’utilisation et l’interprétation de ces données requiert une connaissance de l’évolution 
thermique des roches prélevées (e.g. vitesse de refroidissement, événement thermique 
postérieur…) afin de pouvoir estimer l’âge de la rémanence magnétique (Piper, 1981 ; Berger 
et York, 1979 et 1981). Comme l’ont montré de nombreuses études (e.g. Berger et York ; 
1979 ; Onstott et al., 1984), une estimation de l’âge de la rémanence dans les roches 
précambriennes peut être faite grâce à la thermochronologie 40Ar/39Ar.  
 
Ce mémoire est essentiellement le résultat de l’étude paléomagnétique des formations 
méta-volcanosédimentaires et des granitoïdes de Guyane et de Côte-d’Ivoire. En Guyane, 
l’étude paléomagnétique a été couplée à une étude géochronologique 40Ar/39Ar. Le but de ce 
travail était d’obtenir les premières données sur la vitesse de refroidissement du socle 
paléoprotérozoïque, d’améliorer la quantité et la qualité des données paléomagnétiques 
paléoprotérozoïques en Guyane et en Côte-d’Ivoire et enfin, de tester le modèle 
paléogéographique existant. Parallèlement, une étude paléomagnétique, géochimique et 
40Ar/39Ar du magmatisme doléritique jurassique de Guyane a été réalisée. Le but de cette 
étude était de connaître l’influence de ce magmatisme sur la rémanence magnétique dans les 
roches paléoprotérozoïques, mais aussi de comprendre son origine, son âge et la mise en place 
des dykes. L’essentiel du travail de terrain a été réalisé en Guyane dans le cadre de la nouvelle 
carte géologique au 1/500 000ème du BRGM. En Côte-d’Ivoire, ce travail a été réalisé dans le 
cadre d’une collaboration avec la Direction de la Géologie du Ministère des Mines.  
 
La première partie du mémoire sera consacrée aux études paléomagnétiques et 
géochronologiques 40Ar/39Ar des roches paléoprotérozoïques. Le premier chapitre, correspond 
à une revue générale de la géologie et de l’évolution géodynamique de la Guyane et de la 
Côte-d’Ivoire mais aussi données paléomagnétiques existantes et l’hypothèse du 
supercontient au Paléoprotérozoïque. Le second chapitre sera consacré à un exemple d’étude 
combinée paléomagnétisme et géochronologique 40Ar/39Ar. Dans le troisième, nous nous 
intéresserons à l’évolution du refroidissement par thermochronologie 40Ar/39Ar et à la 
déformation avec l’ASM sur un segment de 150 km le long de la rivière Oyapok. Enfin, le 
quatrième chapitre correspondra à une synthèse des données paléomagnétiques d’âges 
paléoprotérozoïques de Guyane et de Côte-d’Ivoire.  
 
La seconde partie du mémoire est consacrée à l’étude du magmatisme doléritique en 
Guyane. Après un bref rappel des origines et des données existantes sur ce magmatisme, nous 
présenterons les résultats paléomagnétiques, d’ASM, géochimiques et 40Ar/39Ar obtenus sur 
les dykes doléritiques. Nous terminerons par une discussion sur leurs significations 






Dans l’annexe de ce mémoire les méthodologies de 40Ar/39Ar et de l’ASM seront 
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I. 1. Le Craton des Guyanes 
 
 
 Le craton des Guyanes fait partie des zones les plus anciennes de notre planète qui 
comprend 9 cratons répartis sur les cinq continents (Fig. 1.1). Le craton des Guyanes 
correspond à la partie nord d’un ensemble plus vaste dénommé «craton Amazonien» et situé 
dans le Nord-Est de l’Amérique du Sud. Les études géochronologiques (Cordani et al., 1979 ; 
Teixieira et al., 1989 ; Tassinari et al., 1996 ; Tassinari et Marcambira, 1999) montrent des 
âges compris entre 3,40 Ga et 0,99 Ga. Le craton des Guyanes s'étend sur 1 200 000 km2 et 5 
pays (Guyane, Surinam, Guyana, Venezuela et Brésil). Bien que la plupart des noms des 
séries varient selon le pays, les divisions chronostratigraphiques sont identiques et regroupées 
en 5 provinces par Tassinari et al., (1996 ; Fig. 1.2) : 1) La Province Centrale Amazonienne 
(PCA < 2,30 Ga) ; 2) La Province Maroni-Itacaiùnas (PMI, 2,20-1,95 Ga) ; 3) La Province 
Venturi-Tapajós (PVT, 1,95-1,55 Ga), 4) La Province Rio Negro-Juruena (PRNJ, 1,80-1,55 
Ga) ; 5) La Province de Sunsás, (1,30-0,99 Ga). Ces provinces sont identifiées dans la partie 
nord (craton des Guyanes) et la partie sud du craton Amazonien (Fig. 1.2). Il est à noter que la 
partie sud compte une province supplémentaire, la province Rodinian-San Ignácio (1,55-1,30 
Ga).  
La limite des provinces est controversée. Santos et al., (2000) proposent des limites 
différentes et ceci en se basant sur de nouvelles données géochronologiques U/Pb, Pb/Pb et 
SHRIMP en Amapa (Lafon et al., 2000). En effet cette étude montre clairement que la partie 
sud de l’Amapa, faisant partie de la PMI, est pro-parte d’âge Archéen (3,19-2,80 Ga ; Fig. 
1.2). Les zones archéennes et la PCA seront donc présentées ensemble. 
 
I. 1.1. Les provinces géologiques et géochronologiques du craton des Guyanes  
 
1.1.1. Les provinces Archéennes et la Province Centrale Amazonienne (PCA) 
 
La synthèse de l’évolution géodynamique de Cordani et Sato (1999) montre que la 
partie centrale du craton des Guyanes présente des âges modèles archéens. Trois zones 
sont reconnues comme ayant un âge de genèse archéen dans le craton (Fig. 1.2) : 1) la zone 
d’Imataca (3,4 à 2,7 Ga ; Kalliokosk, 1965 ; Montgomery et Hurley, 1978 ; Ascanio, 1975 
; Dougan, 1977 ; Montgomery, 1979 ; Torquato et Cordani, 1981 ; Teixeira et al., 1989) ; 
2) le socle de la PCA (Tassinari et al., 1996 ; Tassinari et Marcambira, 1999 ; Cordani et 
Sato, 1999) ; 3) Le Sud de l’Amapa (3,19 à 2,80 Ga ; Lima et al., 1974 ; Lafon et al., 
2000). Ces zones archéennes sont essentiellement constituées de roches mésozonales à 





catazonales (gneiss mafiques, amphibolites, méta-sédiments, ultrabasites, granulites, 
migmatites). D’après Tassinari et al., (1999) seule la PCA n’a pas été affectée par 
l’événement transamazonien (2,20-1,90 Ga), les zones d’Imataca et d’Amapa étant 
remobilisées et incorporées à la PMI durant cette même période (granulitisation et 
migmatisation). Les données isotopiques, obtenues sur les roches d’âge rhyacien et 
orosirien de la PMI montrent des ΕNd négatifs (-5 à –3) aux abords des zones archéennes, 
qui ont subi une migmatisation, et progressivement positifs en s’éloignant de celles-ci 
(Lafon et al., 2000). Ceci semble donc indiquer un recyclage de croûte archéenne au 
Paléoprotérozoique dans la zone sud-est du craton des Guyanes. De la même façon, les 
études tectono-métamorphiques dans la zone du complexe d’Imataca montrent un pic de 
métamorphisme d’âge rhyacien avec migmatisation et granulitisation des roches 
archéennes et un refroidissement lent d’âge orosirien (Swapp et Onstott, 1989 ; Onstott et 
al., 1989). Même si cet événement tectono-métamorphique rhyacien (Transamazonien) 
n’est pas marqué dans la PCA, des granites d’âge orosirien sont néanmoins connus 
(Tassinari et al., 1999).  
 
1.1.2. La Province Maroni-Itacaiúmas (PMI) 
 
 
Située dans la partie nord et nord-est du craton (Fig. 1.2), cette province est 
essentiellement constituée d’ensembles volcaniques et sédimentaires (2,20 à 2,10 Ga, 
Gruau et al., 1985, Milési et al., 1995) métamorphisés dans le faciès schiste vert à 
amphibolite mais pouvant aller jusqu’au faciès granulite (Fig. 1.3 ; Ceinture Granulitique 
Central Guyanaise (CGCG) datée entre 2,10 et 2,00 Ga (Berrangé, 1974 ; Kroonenberg, 
1982 ; Priem et al., 1978 ; Klar, 1979, Gibbs et Olszewski, 1982 ; Teixeira et al., 1984)). 
Ces granulites sont aussi appelées Falawatra au Surinam (Dahlberg, 1974 ; DeRoever et 
Bosma, 1975 ; Kroonenberg, 1975 ; Choudhuri, 1980 ; Bosma et al., 1983). Les ensembles 
volcaniques sont constitués de métabasites (méta-komatiites, méta-basaltes ou méta-
andésites) et de micaschistes. Bien que le nom de ces séries volcanosédimentaires varie 
d’un pays à l’autre (Fig. 1.4) : Paramaca ou Paramaka en Guyane et Surinam 
respectivement (Choubert, 1965), El-Callao au Venezuela, Barama et Cuyuni au Guyana 
(McConnell et Williams, 1970 ; Choudhuri, 1980) et Villa Nova au Brésil (Korol, 1965 ; 
Issler, 1975), la lithostratigraphie de ces ensembles est identique dans tous les pays. Les 
ensembles sédimentaires sont caractérisés par des schistes épizonaux, méta-grauwakes et 
parfois quartzites et conglomérats. Ce sont les séries d'Armina, du Bonidoro ou de Rosebel 
en Guyane et au Surinam (Choubert, 1965, 1974), de Cuyuni au Guyana, de Yuruari 





(Korol, 1965), de Caballape (Korol, 1965 ; Menéndez, 1968) au Venezuela ainsi que de 
Cauarane au Brésil (Montalvao et Pittham, 1974 ; Montalvao et al., 1975 ; Issler, 1975) 
(Fig. 1.4). Ces ensembles de roches vertes sont intrudés par des TTG formant de larges 
batholites d’âges compris entre 2,18 et 2,13 Ga. Plus tardivement, ces grands ensembles 
plutoniques sont recoupés par des granites potassiques et alumineux d’âge rhyacien et 
orosirien (2,10 à 1,88 Ga) (Teixiera et al., 1989 ; Gibbs et Baron, 1993 ; Milési et al., 
1995 ; Lafon et al., 2000).  
 
1.1.3. La Province Venturi-Tapajós (PVT) 
 
 
Cette province est essentiellement constituée d’ensembles magmatiques acides calco-
alcalins et de gneiss à composition de TTG (Tassinari et al., 1999). Les âges U/Pb et Rb/Sr 
(Vignol, 1987 ; Gaudette et al., 1996 ; Tassinari et al., 1996 ; Iwanuck, 1999) se situent 
entre 2,00 et 1,83 Ga. Les âges modèles Sm/Nd indiquent une période d’accrétion juvénile 
entre 2,10 et 2,00 Ga et des ENd entre +2,1 et –1,6 (Sato et Tassinari, 1996). Quelques 
zones de méta-volcanites et de méta-sédiments très dispersées sont reconnues dans la 
partie sud de cette province (Santos et al., 1997). Les zircons détritiques dans les séries 
sédimentaires permettent de proposer un âge maximum de 2,10 à 1,92 Ga (Santos et al., 
1997). Plusieurs activités plutoniques et volcaniques acides à intermédiaires associées à 
des roches mafiques (1,80 et 1,60 Ga, Basei, 1977 ; Tassinari et al., 1978 ; Tassinari, 1996 
; Santos et al., 1997) recoupent et recouvrent les roches précédemment décrites. Le dernier 
événement magmatique connu correspond à un magmatisme anorogénique (granite 
rapakiwi d’El Parguaza) associé à des anorthosites et charnockites datées à 1,55 Ga (Fraga 
et Reis, 1995 ; Fraga et al., 1997 ; Santos et al., 1998). 
 
1.1.4. La Province Rio Negro-Juruena (PRNJ) 
 
Située dans la partie la plus à l’est du craton des Guyanes, cette province est constituée 
essentiellement par des granites et des gneiss de compositions tonalitique et 
granodioritique d’âges compris entre 1,80 et 1,55 Ga (Dall’Agnol et Marcambira, 1992; 
Tassinari et al., 1999). La majorité des roches est métamorphisée dans le faciès 
amphibolite néanmoins, quelques granulites sont décrites. La PRNJ montre des ENd 
majoritairement positifs et des rapports initiaux 87Sr/86Sr entre 0,702 et 0,706 suggérant 
une origine mantellique (Tassinari et al., 1996).  
 











Fig. 1.2 : Provinces géochronologiques du craton Amazonien (d'après Tassinari et al., 1996)
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Chapitre I : Contexte géologique, données existantes sur le paléomagnétisme et l'hypothése du supercontinent 
au Paléoprotérozoïque
20






1.1.5. La Province Sunsàs (PS) 
 
La province Sunsàs est pétrographiquement distincte des autres provinces. En effet, elle 
correspond, dans le craton des Guyanes, à des ensembles détritiques déformés et 
métamorphisés issus du démantèlement de roches plus anciennes. Ces roches sont associées à 
des ensembles magmatiques syntectoniques (1,30 et 1,00 Ga, Litherland et al., 1986). Enfin, 
un événement magmatique plus jeune, post-tectonique, est daté à 0,99 Ga (Rizzotto et al., 
1999). 
Une partie des roches composant le craton des Guyanes n’est pas comprise dans la 
séparation en provinces proposée par Tassinari et al., (1996, 1999). Elle correspond à des 
sédiments continentaux (grès, quartzites, conglomérats) nommés Roraima (Dalton, 1912) et à 
un ensemble de sédiments et volcanites acides : la série d’Uatuma (Albuqerque, 1922, Caputo 
et al., 1971) (Figs. 1.3 et 1.4). La série du Roraima correspond à des sédiments non déformés 
et tabulaires d’une épaisseur dépassant parfois 2000 mètres et d’âge estimé de 1,66 à 1,54 Ga 
(Gibbs et Baron, 1993). La série d’Uatuma est plus ancienne (1,92 à 1,69 Ga ; Rios, 1972 ; 
Berrangé, 1977). 
Les provinces de la partie nord du craton des Guyanes (PMI, PAC) sont recoupées par des 
dykes et des sills basiques (Fig. 1.3) divisés en trois périodes paroxysmales (Berrangé,1977) : 
1) la suite d'Avanavéro (Protérozoïque moyen ; McDougall et al., 1963 ; Velkamp et al., 1971 
; Priem et al., 1973), 2) la suite pré-Apatao d'âge intermédiaire (Protérozoïque inférieur à 
Permien), et 3) la suite Apatao (200 à 190 Ma) liée aux stades précoces d'ouverture de 
l'Atlantique central (Hawkes, 1966 ; May, 1971; Berrangé, 1977 ; Choudhuri, 1978). Les 
caractéristiques chimiques ainsi que les données géochronologiques des différentes suites sont 
présentées dans l’annexe I. 
 
I. 1.2. Les grandes structures tectoniques du Craton de Guyanes  
 
Les grandes structures tectoniques reconnues sont de grands accidents d’extension 
régionale se regroupant en deux groupes de directions distinctes (N040 à N060 et N100 à 
N120) mais de jeux identiques, (majoritairement transcurrent senestre ; Fig. 1.3). Trois 
grandes zones de failles sont plus particulièrement marquantes :  
 
1. La zone de faille de Guri (ZFG) bordant la partie est du complexe d'Imataca ; elle sépare 




































































































































































































































































































































































Fig. 1.4 : Lithostratigraphie comparée et évènements plutono-volcaniques  dans les différents 
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2. La zone de faille de Pisco-Jurua (ZFPJ ; Szatmari, 1983) qui sépare le craton en deux 
parties d'égales superficies ; 
 
3. Le Sillon Nord Guyanais (SNG) (Choubert, 1965 ; Choubert, 1974 ; Ledru et al., 1991).  
 
La cinématique de ces grandes zones de failles est parfois complexe en raison des 
nombreux rejeux dont elles ont fait l'objet. La ZFPJ, par exemple, aurait eu un premier jeu 
transcurrent inverse, d'âge transamazonien (2,10 à 2,00 Ga), permettant la mise à nu des 
roches granulitiques (Fig. 1.3 ; Gibbs et Writh, 1985), puis réactivée de façon normale, 
abaissant le compartiment précédemment érodé (Szatmari, 1983). Ce type de structures 
transcurrentes d’extension régionale d’âge paléoprotérozoïque a été mis en évidence dans les 
cratons adjacents (Afrique de l’Ouest, São-Fransisco ; Lemoine, 1982 ; Vidal, 1987, 1988 ; 
Chauvet et al., 1997). Il semble en outre que l'on peut relier ces zones déformées de part et 
d’autre de l’Atlantique. Plus particulièrement les zones de failles transcurrentes senestres du 
craton des Guyanes pourraient correspondre aux couloirs mylonitiques subméridiens senestres 
de Côte-d’Ivoire (Lemoine, 1985 ; Vidal, 1987 ; Cohen et Gibbs, 1989 ; Ledru et al., 1989). 
Cette remarque est importante car ce sont la GFZ et la faille de Sassandra, qui de façon 
identique, marquent une transition entre zone archéenne et zone paléoprotérozoïque dans les 
cratons des Guyanes et d’Afrique de l’Ouest. L'origine de ces larges zones de déformations 
est encore sujette à débat, imputée aux stades tardi-collisionnels de l'orogenèse 
transamazonienne (Swapp et Onstott, 1989, Ledru et al, 1994, Vanderhaeghe et al., 1998). 
Ces zones déformées sont interprétées en Afrique de l’Ouest et dans le craton du São-
Francisco, comme le résultat d'un serrage péné-contemporain de la mise en place de diapirs 
granitiques vers 2,10 Ga (Vidal, 1987 ; Delor et al., 1995; Vidal et al., 1996 ; Chauvet et al., 
1997). Ces deux interprétations contradictoires sont le reflet de deux modèles géodynamiques 
d'évolution de la croûte continentale au Rhyacien, dans la zone centrale Atlantique. 
 On notera aussi, au niveau du craton de nombreux bassins d’effondrements dont le plus 
important nommé Takutu graben (Szatmari, 1983) est probablement d’âge phanérozoïque. Ce 
graben s’aligne sur la direction de la zone de failles protérozoïques de Pisco-Jurua (Fig. 1.3) 
et des zones mylonitiques s’étant formées consécutivement à l’épisode tectonique 
mésoproterozoïque ectasien (événement nikerien entre 1,30 à 1,20 Ga) (Gibbs et Baron, 
1993). Ce graben serait à relier aux stades précoces d’ouverture de l’Atlantique (Szatmari, 
1983). 
 





I. 2. Modèles d'évolution géodynamique au 
Paléoprotérozoïque dans la zone centrale Atlantique 
 
L'interprétation des données lithostructurales dans les zones d'âge paléoprotérozoïque 
donne lieu depuis une vingtaine d'années à l'opposition de deux modèles géodynamiques : un 
modèle actualiste ou collisionel (Hurley, 1968 ; Windley, 1984 ; Shackleton, 1986 ; Feybesse 
et al., 1989 ; Milési et al., 1989) et un modèle archaïque ou verticaliste (Bard, 1971 ; Vidal, 
1987 ; Pons et al., 1992 ; Delor et al., 1995 ; Vidal et al., 1996). Le premier modèle est basé 
sur un concept de type orogenèse par collision au sens actuel du terme. Le second suggère une 
accrétion latérale et un collage de blocs de façon identique au modèle communément admis à 
l'Archéen (Köner, 1984).  
Le modèle actualiste ou collisionel est issu de la comparaison des phénomènes 
orogéniques actuels et du caractère répétitif de ceux-ci. Le modèle géodynamique qui en 
découle est basé sur le principe d'une croûte épaisse et rigide au paléoprotérozoïque, 
permettant chevauchements, obductions, inversions métamorphiques comme nous les 
connaissons dans le phénomène actuel de collisions entre blocs continentaux. Les grandes 
zones transcurrentes paléoprotérozoïques, les bassins sédimentaires tels que Contendas, 
Ogooué, Jacobina (Milési et al., 1989) ou le Sillon Nord Guyanais (SNG ; Ledru et al., 1991) 
reconnus dans la zone centrale Atlantique, dans les stades tardifs d'orogenèses et les zones 
avant-chaînes, suggèrent des phénomènes collisionnels entre 2,20 et 2,00 Ga. De plus, le 
parallélisme des structures transcurrentes en bordure des cratons archéens dans la zone 
centrale Atlantique (Caby, 1989 ; Cohen et Gibbs, 1989 ; Ledru et al ; 1991) laisse à penser 
que ce secteur a été une zone particulière où une orogenèse (Transamazonienne) a existé 
(Hurley et al., 1968.; Gibbs et Olszewski, 1982).  
Néanmoins certains caractères lithostructuraux des terrains d'un âge compris entre 2,20 et 
2,00 Ga, essentiellement dans le craton d’Africain de l’Ouest, ont montré des similitudes avec 
les zones archéennes. Ces similitudes, mais aussi l'absence de chevauchements et de  
métamorphismes de hautes pressions (métamorphisme H.P./B.T.) caractéristiques du 
phénomène de collision ont amené certains auteurs à proposer une structuration de la croûte 
paléoprotérozoïque par collage de blocs juvéniles et intrusions granitiques (Delor et al., 1992, 
95 ; Vidal et Alric, 1994 ; Vidal et al., 1996 ; Pouclet et al., 1996 ; Doumbia et al., 1998). La 
majorité des déformations seraient dues à l'intrusion des plutons granitiques (déformation 
périplutonique, Delor et al, 1995). Ce modèle s'oppose à une accrétion de type collisionnel 
avec chevauchements et superposition crustale, ce qui induit naturellement une croûte 





continentale moins rigide et encore chaude, caractéristique proche d'une croûte archaïque. Les 
bassins sédimentaires sont interprétés comme le résultat d'un réajustement isostatique en 
réponse à une période d'empilements volcaniques et plutoniques (Vidal et Alric, 1994). Dans 
ce modèle, la tectonique transcurrente serait liée à un raccourcissement tangentiel péné-
contemporain de la mise en place des granites et des bassins sédimentaires (Vidal et al., 
1996).  
 
I. 3. Géologie de la Guyane 
 
La Guyane est située dans la partie est du craton des Guyanes (Figs. 1.2 et 1.3) entre 2 et 6 
degrés de latitude nord. Elle est essentiellement constituée de terrains d'âges rhyacien et 
orosirien (Fig. 1.5) (2,21 à 2,00 Ga), comprenant pour l'essentiel des granitoïdes et des 
terrains volcano-sédimentaires épis à mésozonaux. La plupart des déformations sont 
rapportées à l’événement  tectono-métamorphique transamazonien (2,15 à 1,90 Ga en 
Guyane ; Choubert, 1974 ; Marot, 1988 ; Milési et al., 1995). 
 
I. 3.1 Lithostratigraphie "des Ceintures de roches vertes" 
 
Les roches vertes et les sédiments d’âge paléoprotérozoïque se répartissent en Guyane sur 
deux zones restreintes d’extension E-O : la Ceinture Nord Guyanais (CNG) et la Ceinture Sud 
Guyanais (CSG) (Fig. 1.5). La première synthèse géologique datant de 1949 ainsi que les 
travaux du Bureau de Recherche Géologique et Minière (BRGM) entre 1950 et 1974 
(Choubert, Aubert de la Rue 1950 ; G. Barruol, 1961 ; Leenhart et Lelong, 1974) ont permis 
dans un premier temps de subdiviser les ceintures en deux systèmes (Fig. 1.6) : 
 
- le système Paramaca 
- le système Orapu 
 
A la lumière des travaux plus récents de Marot (1988), Ledru et al., (1991), Egal et al. 
(1992) et Manier et al. (1993), cette subdivision a été abandonnée au profit d'une nouvelle 
lithostratigraphie comprenant deux ensembles (Fig. 1.6) :  
 
- un ensemble inférieur volcano-sédimentaire ; 
























































































































































































































Grès, conglomérat (2000 Ma ?)
 Granites péralumineux et métalumineux, (2060 - 2070 Ma)
Granodiorite, tonalite et monzogranite (2080 - 2115 Ma)
Dolérite (200 - 195 Ma)
 Gabbro Tampok (2100 Ma)
Granodiorite, diorite et tonalite 
(2130 - 2170 Ma)
Méta-volcanites (rhyolite, andésite et basalte > 2150 Ma)
Méta-sédiments > 2150 Ma















































Zone de failles transcurrentes
CSG
Fig. 1.5 : Carte géologique simplifiée de la Guyane (d'après Marot, 1988 ;Vernhet, 1992 ; 
Delor et al., 2001)
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3.1.1. L’ensemble inférieur volcano-sédimentaire  
 
Connu essentiellement dans la partie méridionale et centrale de la Guyane française (Fig. 
1.5), l’ensemble inférieur a dans un premier temps, été subdivisé en deux ensembles, le 
Paramaca inférieur et supérieur à dominantes volcanique et sédimentaire respectivement 
(Brower et Choubert, 1960 ; Choubert 1956, 1966, 1974 ; Hocquard et Schmitt, 1981 ; Fig. 
1.6). La colonne stratigraphique des formations volcaniques et sédimentaires a été revue par 
Marot et al., (1984) puis par Ledru et al., (1991), Egal (1992) et Manier (1992) et 
réinterprétée sur la synthèse géologique du Nord de la Guyane. Il ressort de ces études que le 
Paramaca volcanique et sédimentaire est constitué de la base au sommet par 3 ensembles : 
-Des méta-basaltes et méta-amphiboloschistes à compositions tholéiitique et komatiitique 
respectivement (Milési et al., 1995) ;  
- Des méta-laves à la base, passant vers le haut à des méta-pyroclastites ;  
-Une série détritique à dominante grauwackeuse et schisteuse (série d'Armina ; Ledru et al, 
1991 ; Egal, 1992 ; Manier, 1992 ; Manier et al., 1993).  
La datation récente d’un granite intrusif dans la série d’Armina sur le fleuve Mana a donné 
un âge de 2132 ± 4 Ma (Delor, communication personnelle). Pour les deux ensembles 
volcaniques un âge est proposé à 2110 ± 90 Ma (âge Sm/Nd ; Gruau et al., 1985).  
La série sédimentaire (schistes d'Armina ou Paramaca sédimentaire) a posé de nombreux 
problèmes d'interprétations depuis 1949. Les interprétations antérieures aux travaux de 
Manier (1992) et Ledru (1991) faisaient correspondre la série du Paramaca supérieur ou 
système Orapu-Bonidoro (Choubert, 1974) à la formation à dominante gréseuse de Rosebel 
au Surinam (Fig. 1.6). Les auteurs s'accordent aujourd'hui, et en concordance avec les travaux 
effectués au Surinam (Bosma et al., 1983), pour faire de la série d’Armina (Choubert, 1956 ; 
Barruol, 1961) une série correspondant à celle du même nom au Surinam (Ledru et al, 1991, 
Egal, 1992 ; Fig. 1.6).  
 
Les roches volcano-sédimentaires de la série "Paramaca inférieur" ont subi un 
métamorphisme allant du faciès épizonal au faciès amphibolite (Marot, 1988 ; Egal et al., 
1994 ; Milési et al., 1995). Le métamorphisme de la série d’Armina est largement dû à 
l’intrusion de granites, marqué par des auréoles bien développées à staurotide, andalousite, 
grenat donnant des conditions de pressions et de températures de l’ordre de 1,5 à 2,0 kbars et 
400 à 550°C (Marot, 1988). Vanderhaeghe et al., (1998) signalent la présence de disthène 
dans la zone de la montagne Tortue. 
 





3.1.2. L’ensemble supérieur sédimentaire (ensemble détritique supérieur) 
 
Cette série correspond à la série de Rosebel au Surinam (Bosma et al., 1983) ; elle est 
essentiellement constituée de grès et de conglomérats déposés en milieu fluviatile et 
correspond au regroupement des séries anciennement dénommées grès du Bonidoro et 
conglomérat de l'Orapu (Fig. 1.6) (Choubert, 1956 et 1974). Ces sédiments se déposent dans 
une série de bassins alignés grossièrement est-ouest correspondant au Sillon Nord Guyanais 
(Figs. 1.5 et 1.7). Ces bassins sont interprétés comme des « pull-aparts » formés en contexte 
décrochant senestre (Fig. 1.7 ; Ledru et al., 1991 ; Egal et al., 1992). L’épaisseur des 
sédiments est estimée entre 2000 et 3000 m (Manier et al., 1993).  
La datation de zircons détritiques a donné des âges compris entre 2,115 et 2,080 Ga (Ledru 
et al., 1990) permettant de proposer un âge maximum de 2,115 Ga pour cette série détritique 
(Milési et al., 1995).  
Du point de vue de la déformation, l'ensemble détritique supérieur est affecté par une phase 
de déformation (D2), l'ensemble inférieur par deux stades D1et D2. La phase D1 correspond à 
la phase transamazonien l. Il apparaît aux vues des études tectoniques (Ledru et al., 1991 ; 
Manier, 1992 ; Manier et al., 1993) qu'une partie des séries « post-guyanaises » selon 
Choubert (1956, 1974) et Barruol (1961) appartiennent à l'ensemble inférieur anté-tectonique 
Transamazonienne D2. La discordance observée par les anciens auteurs entre les séries 
gréseuses et schisteuses est donc interprétée aujourd’hui comme la limite supérieure de cette 
phase tectonique D1 (Fig. 1.7).  
 
I. 3.2. Les roches plutoniques paléoprotérozoïques de Guyane française 
 
 
Les roches plutoniques, essentiellement des TTG (tronjdhémite, tonalite, granodiorite), 
couvrent une vaste superficie de la Guyane (60%). Dans les travaux antérieurs à 1998, les 
granitoïdes étaient divisés en deux épisodes plutoniques, Guyanais et Caraïbes (Choubert, 
1974; Marot et al., 1992 ; Milési et al., 1995). Cette division a été abandonnée depuis les 
travaux de Vanderhaeghe et al., (1998) ; ceux-ci ayant montré une homogénéité chimique et 
d’âge. Trois grands complexes magmatiques sont reconnus en Guyane (Vanderheghe et al., 
1998 ; Fig. 1.5) : 
 
- L e Complexe de l’Ile de Cayenne (CIC); 
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 Fig. 1.6 : Les différents découpages lithostratigraphiques de la Guyane depuis 1949,  
comparaison avec le  Surinam (Bosma et al., 1983).
Fig. 1.7 : Extension géographique et tectonique d'ouverture du Sillon Nord Guyanais 
(d'après Egal et al., 1992)
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- Complexe Central Guyanais (CCG) ; 
- Complexe Sud Guyanais (CSG). 
 
Dans ces trois complexes magmatiques les roches les plus anciennes sont des massifs 
pluri-kilomètriques à composition de TTG (tonalite et granodiorite de Wawa Soula (2206 
Ma), granodiorite de Trois Sauts (2183 Ma), tronjdhémite de Cayenne (2173 Ma), tonalite 
Tamouri (2160 Ma)) et des complexes basiques (e.g. Tampok, Alitani, Cayenne (2150-2140 
Ma ; Vanderhaeghe et al., 1998 ; Lafon et al., 2000 ; Delor et al., 2001)). Ces grands 
ensembles ont une signature calco-alcaline et se seraient formés en contexte d’arc (Milési et 
al., 1995 ; Herpin, 1997 ; Vanderhaeghe et al., 1998). Une deuxième phase magmatique plus 
faible en volume est caractérisée par de petits batholites (e.g. granodiorite de Trois Sauts 
(2105 Ma), tonalite de Saint Joseph (2093 Ma), monzogranite de Saut Mathias ou Machicou 
(2093 à 2085 Ma), gabbro du Saut Athanase (2094 Ma ; Herpin, 1997) et quelques 
leucogranites tardifs (Mataronie, 2084 Ma ; Vanderhaeghe et al., 1998)). Le dernier 
événement plutonique correspond à des monzogranites peralumineux et des pegmatites (Petit 
Saut, Organabo, 2069-2060 Ma).  
Du point de vue métamorphique, seules les CIC et CSG montrent des assemblages 
métamorphiques de hautes températures et moyennes pressions (Marot , 1988; Jegouzo et al., 
1990 ; Kerbaol, 1997) allant jusqu'à l’anatexie (Alitani, Trois Sauts, Wawa Soula, Haut 
Marouini, Cayenne). Les études pétrométamorphiques (Marot, 1988 ; Kerbaol, 1997) 
essentiellement sur les rivières Maroni et Oyapok, donnent des températures de l’ordre de 
700°C et des pressions de 7 à 8 kbars. Ces ensembles métamorphiques sont datés entre 2155 
et 2173 Ma (âges Pb/Pb ; Delor, communication personnelle) qui correspond à la période Eo-
transamazienne. La phase rétrograde (5 à 6 Kbars et 500 à 600°C) est largement influencée 
par les intrusions magmatiques jouant un rôle thermique important, attesté par la présence 
d'un métamorphisme au niveau des ceintures de roches vertes essentiellement : 
néocristallisation de biotite, sillimanite, andalousite, grenat, staurotide (Egal et al., 1995).  
 
I. 3.3. Les grandes structures tectoniques  
 
 
Les structures tectoniques les plus marquantes de la Guyane française correspondent à des 
zones mylonitiques subverticales orientées N080-N130 à jeu ductile transcurrent senestre 
(Fig. 1.5 ; Marot et al., 1988 ; Egal et al., 1992 ; Kerbaol, 1997). Deux zones sont 
particulièrement affectées par ces grands accidents : le sillon nord guyanais (Ledru et al., 
1991 ; Egal et al., 1992 ; Figs. 1.5 et 1.7) et la ceinture sud guyanais (accident du Waki-





Tampok, Kerbaol, 1997 ; Walé Itou, Marot, 1988, Fig 1.5). Ces accidents sont consécutifs à la 
tectonique compressive rhyacienne (2,10-2,05 Ga, Marot, 1988 ; Ledru et al., 1994). Plus 
localement des phénomènes de chevauchement sont décrits, principalement dans la zone 
nord-est (Montagne tortue) marquée par la néoformation de disthène au dépens de 
l’andalousite (Vanderhaeghe et al., 1998). Il est à noter, d’après Jegouzo et al., (1990) que 
l’accident du Waki-Tampok aurait eu, avant son jeu ductile senestre, un jeu chevauchant (2,10 
Ga) dans la partie sud-ouest de la Guyane uniquement.  
  
I. 3.4. Evolution géodynamique 
 
 
Cette partie présente succinctement l’évolution structurale et géodynamique de la partie 
nord du craton Guyanais telle qu’elle est actuellement proposée par Vanderhaeghe et al., 
(1998). Ce modèle s'intègre dans un schéma de type archaïque dans sa première partie et 
collisionnel dans sa deuxième partie (Fig. 1.8). 
 
1) 2210 à 2170 Ma : mise en place en contexte proche des bassins océaniques actuels ou 
d’un bassin arrière arc de formations volcaniques à signature komatiitique 
(amphiboloschistes) puis tholéiitique (basaltes). 
 
2) 2180 à 2110 Ma : début de l’accrétion, marquée par la formation d’arcs volcaniques 
(tufs et pyroclastiques). La formation de ces arcs est associée à de multiples intrusions de 
tonalite, trondjhémite et granodiorite. La formation d’arcs débute au Nord (CIC) et se poursuit 
vers le Sud (CCG puis CSG). Cet empilement plutonique intense est suivi par la formation 
des flyschs d’Armina. Ces dépôts sédimentaires correspondent au début de la tectonisation et 
à l’érosion des ensembles volcano-clastiques et plutono-volcaniques (phase D1). 
 
3) 2100 à 2090 Ma : phase majeure de tectonisation (D1) puis d’amincissement crustal, 
responsable de la structuration de l'ensemble volcanique Paramaca et sédimentaire d'Armina. 
Cette phase D1 est péné-contemporaine des intrusions granitoïdiques potassiques à signature 
calco-alcaline. La tectonique D1 est caractérisée sur le terrain par des schistosités très pentées 
et pénétratives. Cette phase s'exprime en outre au Nord par un raccourcissement subhorizontal 
sans chevauchement mais par de grands décrochements senestres (ouverture du sillon nord 
guyanais). Les « pull-aparts » formés dans ce contexte sont rapidement comblés par l’érosion 
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Nord Guyanaise
Andésite et basalte tholéiitique 
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Fig 1.8 : Evolution géodynamique du Nord de la Guyane d'après Vanderhaeghe et al., 1998




Chapitre I : Contexte géologique, données existantes sur le paléomagnétisme et l'hypothèse du supercontinent 
au Paléoprotérozoïque
33






4) 2080 à 2000 Ma : collision oblique (tectonique D2) entre les différents complexes 
plutoniques formés. Cette phase tectonique est responsable du contrôle de la fin des dépôts 
gréso-conglomératiques du Bonidoro. Les contraintes exercées sont accommodées par 
l’extrusion latérale de blocs vers le Sud-Ouest (zone de la Conté) et par des chevauchements 
localisés dans les parties nord-est et le Sud de la Guyane (Jégouzo et al., 1990). Cette phase 
est associée à la mise en place de leucogranite et pegmatite issus de la fusion de la croûte 
continentale (Vanderhaeghe et al.,1998). 
 
Il est très important de remarquer que cette évolution géodynamique et tectonique est basée 
uniquement sur des données géologiques recueillies dans la partie nord-est de la Guyane lors 
de la réalisation de la synthèse métallogénique par Milési et al., entre 1991 et 1995. La grande 
quantité de données structurales acquises dans le Sud et le Nord-Ouest de la Guyane entre 
1996 et 1999 par le BRGM, dans le cadre de la nouvelle carte au 1/500000ème, montre la 
prédominance des phénomènes transcurrents dans les phases 3 et 4 de l’évolution proposée 
par Vanderhaeghe et al., (1998) et une absence de chevauchement liée à la phase compressive 
rhyacienne (C. Delor, communication personnelle). De plus, les études géochronologiques 
(Pb/Pb, U/Pb et SHRIMP ; J. M. Lafon, communication personnelle) ont montré que la 
formation des arcs volcaniques était péné-contemporaine du nord au sud et comprise entre 
2180 et 2130 Ma. Enfin la série d’Armina est certainement plus ancienne que ce que ne le 
laisse supposer cette évolution géodynamique, étant recoupée et métamorphisée par des 























I. 4. Evolution Géodynamique de Côte-d’Ivoire et les 
granitoïdes paléoprotérozoïques  
 
La Côte-d’Ivoire est située dans le Sud-Est du craton d’Afrique de l’Ouest. Ce craton est 
divisé en deux domaines. Le domaine Kénéma-Man situé dans la zone ouest (Fig. 1.9) est 
constitué de formations archéennes composées de migmatites, granulites, gneiss, charnockites 
(3,2 à 2,75 Ga, Beckinsale et al., 1980 ; Camil et al., 1983 ; Wricht et al., 1985 ; Kouamélan 
et al., 1997). Le domaine Baoulé-Mossi (Fig. 1.9) est lui constitué de roches Birimiennes 
principalement des volcanites à composition tholeiitiques et calco-alcalines, de granitoïdes, de 
volcano-sédiments et sédiments. Ces formations se mettent en place pendant l’événement 
tectono-métamorphique éburnéen. 
La mise en place de ces roches est comprise entre 2,25 et 2,05 Ga (Abouchani, 1990, 
Hirdes et al., 1992 ; Pouclet et al., 1996 ; Doumbia et al., 1997), âges équivalents à ceux 
trouvés dans le craton Amazonien (voir Paragraphe 1). Les zones de Man et Baoulé-Mossi 
sont séparées par une zone de transition caractérisée par des roches d’âge birimien avec un 
d’âge modèle archéen (Kouamélan, 1996). 
En Côte-d’Ivoire on ne trouve des formations archéennes qu’à l’extrémité ouest du pays, 
les formations birimiennes couvrant 80 % du pays. On notera parmi ces roches birimiennes 
une abondance de roches vertes formant de larges ceintures. L’absence de roches profondes 
(granulites HP) dans le domaine paléoprotérozoïque et une structuration linéaire autour des 
granitoïdes ont permis de proposer une évolution géodynamique de type archaïque en Côte-
d’Ivoire au paléoprotérozoïque (Vidal et al., 1996, Doumbia, 1997). 
 
I. 4.1. Evolution géodynamique de la Côte-d’Ivoire 
 
L’évolution géodynamique proposée dans ce chapitre est une synthèse des données 
obtenues par Pouclet et al., (1996) ; Vidal et al., (1996) ; Doumbia et al., (1998). Elle est 
caractérisée par une structuration liée aux intrusions granitiques et par des décrochements 
tardifs. Deux épisodes tectoniques et métamorphiques ont été mis en évidence: 
- 2,2 Ga à 2,15 Ga : mise en place des roches vertes en contexte océanique comparable 
aux plateaux océaniques actuels. Cet empilement volcanique est suivi par l’intrusion 
de TTG métamorphisant et déformant les roches vertes. Cet évènement plutonique est 
accompagné de la formation d’une foliation S1, celle-ci tendant à mouler les massifs 
granitoïdiques. Cette déformation D1 correspondrait à un mouvement gravitaire 
autour des plutons (sagduction) ; 
 
 





Fig. 1.9 : Carte géologique simplifiée du craton d’Afrique de l’Ouest (Ouattara, 1998) 
 
1 : Formation Cénozoïque ; 2 : Granite de Ferké (2,1 Ga) ; 3 : Granitoïdes, granites rubanés, méta-granites (2,0-
2,2 Ga) ; 4 : Volcanites, volcano-sédiments et sédiments birimiens (1,8-2,2 Ga) ; 5 : Archéen (> 2,5 Ga). 
 
- Vers 2,1 Ga : ouverture de bassins sédimentaires terrigènes accompagnée de la mise 
en place de volcanites calco-alcalines. Cette ouverture est suivie d’un 
raccourcissement NW-SE à WNW-ESE (tectonique D2) marqué par des plis et des 
couloirs décrochants. Une masse très importante de granitoïdes dont le Batholite de 
Ferké et l’essentiel des granites du sud-est de la Côte-d’Ivoire se mettent en place 
durant cet épisode tectonique. 
Il est à noter que l’évolution géodynamique est très proche de celle proposée en Guyane 
par Vanderhaeghe et al., (1998) (voir Paragraphe 2). 
 
I. 4.2. Les granitoïdes de Côte-d’Ivoire 
 
En Côte-d’Ivoire, deux types majeurs de granitoïdes recoupant les ceintures et sont 
reconnus (Doumbia, 1997) : 
- Des granites montrant des caractères de TTG et d’affinité calco-alcaline datés entre 
2160-2110 Ma (Katiola, Fronan, Toumodi…..) ; 





- Des granites métalumineux à peralumineux datés entre 2100 et 2095 Ma (batholite de 
Ferké (Fig. 1.10), granite du sud-est (Fig. 1.10)). 
 
Fig. 1.10 : carte géologique simplifiée de la Côte-d’Ivoire (Ouattara, 1998) 
 
 
Les études tectoniques, pétro-structurales et chimiques (Yobou, 1993 ; Doumbia, 1997 et 
Ouattara, 1998) ont montré que le batholite de Ferkéssédougou était composé de multiples 
plutons imbriqués les uns dans les autres s’étant mis en place dans des grandes zones de 
cisaillements d’extensions crustales. L’encaissant indique de plus, une mise en place dans des 
conditions de métamorphisme faible (schistes verts). L’ensemble des travaux de Doumbia 





(1997) et Ouattara (1998) a permis de proposer une mise en place syn-tectonique du batholite 
de Ferké dans un régime de déformation régionale transcurrente. 
Les granites du sud-est de la Côte-d’Ivoire correspondent à un ensemble de granites 
orientés NE-SW intrusifs ou non dans le bassin de la Comoé (Fig. 1.10). Ces granites sont 
pour une partie de composition proche du Ferké. Le contact des granites avec les séries 
sédimentaires est plat (Guibet et Vidal, 1984). L’interprétation actuelle suggère l’existence 
d’un seul granite couvrant une vaste surface dont seules quelques appendices sont visibles 
(Guibet et Vidal, 1984). Un tel volume de magma serait comparable à celui mis en jeu dans le 
batholite de Ferké. 
 
I. 5. Les données paléomagnétiques 
paléoprotérozoïques, le problème du supercontinent 
paléoprotérozoïque  
 
I. 5.1. Quantité, qualité et répartition mondiale des données paléomagnétiques 
paléoprotérozoiques 
 
Si on se réfère à la banque mondiale de données paléomagnétiques, (GPMDB version 3.3, 
Mai 1998), les données d'âge paléoprotérozoïque, (20% de l'histoire terrestre ; Fig. 1.11) ne 
représentent que 6% (474 données ; Fig. 1.11). Pour les âges correspondants aux orogènes 
paléoprotérozoïques (Transamazonienne, Limpopo, Transhudsonienne, Capricorn, Kola-
Kalean etc..) entre 2,20 à 1,80 Ga, les données disponibles dans la littérature ne représentent 
que 3% de la totalité des pôles paléomagnétiques publiés. 
La répartition géographique de ces pôles paléomagnétiques d’âges paléoprotérozoïques est 
très hétérogène. La majorité des données publiées provient des cratons Nord-Americain ou 
Fennoscandinave (>73 %, Fig. 1.11). La zone centrale Atlantique (Amérique du Sud, Afrique) 
ne correspond qu’à environ 12 % des données, les cratons d’Amérique du Sud seulement 1,2 
%.  
Ce bref bilan statistique montre bien que les périodes anciennes et plus particulièrement le 
Paléoprotérozoïque, sont sous-étudiées par rapport au Phanérozoïque. Malgré tout, 
l’amélioration des techniques de datations Pb/Pb, U/Pb ou Ar/Ar et le nouveau matériel de 
mesures paléomagnétiques a permis une augmentation de la quantité et de la qualité des 
données paléoprotérozoïques depuis 20 ans. Malheureusement la majorité des études et donc 
des données acquises récemment, proviennent d’Amérique du Nord (Fig. 1.11) et certaines 
zones, comme la zone circum-Atlantique, sont largement en deçà des autres zones. 
Au niveau de la qualité des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques, le principal 
problème est la datation de la rémanence magnétique dans la roche étudiée. En effet un faible 





pourcentage des données est calé géochronologiquement avec une précision de moins de 100 
Ma. Le problème majeur, souvent négligé, est la vitesse de refroidissement des roches 
intrusives, en général comprise entre 1 et 7°C/Ma. Celle-ci ne permet pas d’estimer l’âge de la 
rémanence avec les méthodes U/Pb, Pb/Pb ou Rb/Sr éloigné en température de celle du 
déblocage des minéraux ferromagnétiques (magnétite : ~580°C ; goethite : ~150°C). Le faible 
nombre de sites paléomagnétiques pour les pôles anciens essentiellement dû, en général, à des 
directions dispersées au sein et entre les sites d’âges apparemment identique ne permet pas 
d’avoir une bonne précision statistique. 
 
Enfin, il est important de noter que la rémanence magnétique liée aux faibles vitesses de 
refroidissement et/ou de remontées induit plusieurs caractéristiques (Morgan, 1976, Piper, 
1981) pouvant influer sur les directions magnétiques remanentes : 
 
1) La variation séculaire à l’intérieur du site est moyennée ;  
 
2) Toutes les roches formées, quelque soit leurs âges de cristallisation, leurs modes 
d’emplacement ou les déformations antérieures au refroidissement régional, doivent 
présenter la même direction d’aimantation thermorémanente si la température de Curie 
des minéraux porteurs de cette rémanence magnétique est proche ; 
 
3) Les roches situées à des niveaux structuraux différents, de mêmes âges, ayant des 
minéraux porteurs de la rémanence magnétique identique, ne présenteront pas les 
mêmes directions magnétiques thermorémanentes ;  
 
4) Les échantillons ayant des minéraux magnétiques avec des températures de blocage 
haut (e.g. faible teneur en Ti pour les magnétites ; Ozdemir et Dunlop, 1994) 
montreront un âge de magnétisation différent des roches de même niveau structural, 
ayant des minéraux porteurs du magnétisme thermorémanent avec une température de 
blocage plus basse. 
 
Dans la suite du chapitre nous allons nous intéresser plus particulièrement aux données 
paléomagnétiques paléoprotérozoïques provenant du craton des Guyanes et d’Afrique de 
l’Ouest correspondant, d’après de nombreuses études, à un même bloc au Paléoprotérozoïque 
(Gibbs, 1987 ; Onstott et al., 1981 ; Onstott et Hargaves, 1982 ; Onstott et al., 1984 ; Ledru et 


































Durée des périodes géologiques
(% de l'âge de la Terre)
Pourcentage de données paléomagnétiques par période géologique
(Calculé sur la base de 3528 données, GPMD. 3.3, mai  1998)
Répartition géographique des données paléomagnétiques  
paléoprotérozoïques (GPMD version 3.3, mai 1998) 
Fig. 1.11 : Répartition géographique et quantité des données paléomagnétiques 
paléoprotérozoïques (GPMD, version3.3, mai 1998)
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I. 5.2. Données paléomagnétiques d’âges paléprotérozoïques concernant les 
cratons des Guyanes et l’Afrique de l’Ouest. 
 
La compilation des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques du craton des Guyanes 
et d’Afrique de l’Ouest est présentée tableau 1.1. Les données paléomagnétiques ayant un âge 
de rémanence magnétique estimé à moins de cent millions d’années prés sont indiquées en 
gras (10 données, 56%). Cinq données proviennent de la méthode Argon/Argon (Onstott et 
al., 1984 ; Onstott et Dorbor, 1987) et plus de la moitié de la méthode Rb/Sr (9 données). 
 
Neuf données proviennent du craton des Guyanes. Quatre données ont un âge de 
rémanence magnétique compatible avec les âges du magmatisme en Guyane française 2,20 à 
2,00 Ga (Onstott et Hargraves., 1981 ; Onstott et al., 1984). Les autres données ont un âge 
estimé de rémanence magnétique plus jeune (1,85 à 1,54 Ga ; Velkamp et al., 1971) ou avec 
une forte incertitude sur l’âge d’acquisition de celle-ci (Hargraves, 1968 ; Castillo et 
Costanzo-Alvarez, 1993). Aucune donnée d’âge transamazonien ne provient de la zone ouest 
du craton (Guyana, Surinam, Brésil, Guyane) et une majorité ont une erreur statistique, Α95, 
supérieure à 15 (5 données). 
Huit données sont publiées concernant le craton Ouest-Africain. Ces données sont en 
général géochronologiquement mieux calées que les données provenant du craton des 
Guyanes et ont des erreurs statistiques (A95) plus faibles (6 sur 9 avec un A95 inférieur à 15). 
Les données paléomagnétiques actuelles semblent montrer que les deux cratons étaient un 
seul bloc il y a 2,0 à 1,9 Ga (Hurley et Rand, 1969 ; Onstott et al, 1984). La reconstruction 
proposée par Onstott et Hargraves (1981) tient compte d’un mouvement de plus de 1000 km 
le long de la suture néoprotérozoïque de la bordure est du craton Amazonien (Fig. 1.2). Un 
certain nombre de données géologiques et géochronologiques semble accréditer cette 
hypothèse (Piper et al., 1973; Cohen et Gibbs, 1989, Ledru et al., 1994):  
 
- La similitude des structures et de leurs cinématiques : grands décrochements senestres 
syn à post compressifs (e.g. zone de Guri, Waki-Tampok, Sassandra) ; 
 
- L’âge des activités plutoniques : séparées en deux phases, 2,18-2,13 Ga et 2,11 à 2,08 Ga 





































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Table 1.1 : Données paléomagnétiques paléoprotérozoïques sur le craton des Guyanes et  d'Afrique de 
l'Ouest 
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- La relation entre les roches paléoprotérozoïques et nucléus Archéen est dans les deux 
cratons identique et affectée par la phase tectono-métamorphique transamazonienne ou 
eburnéenne (e.g. zone Sasca, Imataca et Supano Pastora, Amapa). 
 
Les relations entre ces deux cratons et les autres zones orogéniques paléoprotérozoïques 
sont encore inconnues, surtout du fait du manque de données paléomagnétiques antérieures à 
2,00 Ga dans le craton des Guyanes et la faible couverture géographique de ces données 
(restreinte au Venezuela). 
 
I. 5.3. L’hypothèse du supercontinent paléoprotérozoïque, arguments 
géologiques et géochronologiques.  
 
 
L’existence de trois supercontinents dans les 1000 derniers millions d’années est 
aujourd’hui communément admise : Rodinia, Gondwana et Pangea (e.g. Hoffman, 1989 ; 
Dalziel, 1992 ; Unrung, 1997 ; Condie, 1998, 2000) et l’existence d’un supercontinent 
Paléoprotérozoïque a été proposée par de nombreux auteurs (Piper, 1982, 1987 ; Worsley et 
al., 1984 ; Hoffman, 1989).  
Les données géologiques et géochronologiques obtenues dans les dix dernières années 
suggèrent l’existence de deux (Condie, 1998) voire trois (Yale et Carpenter, 1998) autres 
supercontients entre  3,2 et 1,2 Ga.  
 
Ces hypothèses sont basées sur les observations et données suivantes :  
 
La production de croûte juvénile : Il est aujourd’hui clair que la croissance crustale 
sur terre s’est effectuée par crises. Les nombreuses données U/Pb et SHRIMP acquises 
depuis 10 ans indiquent que plus de 70% de la croûte s’est formée durant deux crises 
principales (Condie, 1994 et 1998 ; Stein et Hoffmann, 1994) entre 3,20 et 2,00 Ga (Fig. 
1.12a). De plus la distribution des âges U/Pb des zones juvéniles (Fig. 1.12b) (Condie, 
1998, 2000) montre trois pics principaux correspondant à une croissance préférentielle : 
2,70 Ga, 1,90 Ga et 1,20 Ga.  
Il est important de noter que le pic le plus récent (1,20 Ga) correspond aux orogènes 
grenvilliennes, synchrones du regroupement du supercontinent Rodinia (Fig. 1.13) ; 
Rhyacien-Orosirien (2,20 à 2,00 Ga)
Orosirien-Satherien(2,00 à 1,70 Ga) 



























































































 Croûte continental juvénile 
3,0 - 2,5 Ga
2,15 - 1,65 Ga
1,32 - 1,00 Ga
b
c















Fig. 1.12 :  a)  Age et répartition géographique de la production de croûte juvenile (Condie, 
1998) ; b)  fréquence des données U/Pb en fonction du temps (Condie, 2000) ; c) occurrence 
des réseaux de dykes géants et dykes en fonction du temps (Yale et Carpenter, 1998).
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La distribution temporelle des réseaux de dykes géants et des provinces de dykes : 
La formation d’un supercontient conduit à des modifications au niveau de la convection 
mantellique induisant à la fin de la vie de celui-ci sa destruction via des phénomènes de 
riftings. Ces phénomènes de rifting sont précédés par un volcanisme intense qui se 
retrouve sous la forme de provinces volcaniques géantes (LIP et /ou GDS ; Worsley et al., 
1984 ; Gurnis, 1988 ; Ernst et al., 1995 ; Storey, 1995 ; Yale et Carpenter, 1998). La 
distribution temporelle des LIP et GDS indique entre 3,00 et 1,60 Ga la présence de 4 
évènements majeurs (2,70 Ga ; 2,50 à 2,40 Ga, 2,25 à 2,00 Ga, 1,90 à 1,60 Ga, Fig. 1.12c) 
suggérant une relation avec la destruction d’un supercontinent au Néoarchéen et 
Paléoprotérozoïque à des âges comparables aux données obtenues par l’étude de la 
croissance crustale (Yale et Carpenter, 1998). 
 
L’âge des zones orogéniques: Les crises de croissance crustale et de formation de dyke 
sont synchrones d’un certain nombre de zones orogéniques anciennes réparties sur les 5 
continents (Piper, 198 ; Condie, 1998 ; Zhao et al., 2000 ; Fig. 1.12a). Ces zones 
orogéniques semblent correspondre à deux phases majeures, l’une Rhyacien supérieur à 
Orosirien inférieur (2,20 et 1,95 Ga : Transamazonien, Yopmay, Transantartique, 
Eburnéen, Nyong, Limpopo et Heibei) et l’autre à Orosien inférieur à Statherien (1,90 à 
1,70 Ga, Transhudsonien, Svecofennian, Kola–Karelian, Rio Negro-Juruena, Capricorn et 
Nagssugtoqidian). 
 
Deux hypothèses sont a l’heure actuelle proposées :  
 
1) D’après Condie (1998), le supercontinent paléoprotérozoïque correspondant à un 
maximum de regroupement vers 1,90-1,80 Ga  et commencerait son regroupement vers 
2,15 Ga (Eburnéen, Transamazonien). Il se poursuivrait par de multiples collisions 
entre 2,00 et 1,70 Ga ; 
 
2) Pour Zhao et al., (2000) deux supercontinents se sont formés au durant le 
Paléoprotérozoïque, l’un correspondant aux regroupements des cratons archéens se 
situant dans l’hémisphère Sud actuel (Afrique de l’Ouest, Craton Amazonien, São-
Fransisco, Congo, Kalahari, Indien, Australie), l’autre correspondant aux cratons de 
l’hémisphère nord actuel (Amérique du Nord, Baltique, Sibérien, Antarctique, Chine 
du Nord). Ce dernier supercontient correspond à la partie Est du supercontinent 





Précambrien proposé par Piper (1987 ; Fig. 1.14) et basé sur l’alignement des zones 
orogéniques des cratons d’Amérique du Nord (Transhudsonien), de Sibérie (Aekit, 
Akitkan et Derbina) et Baltique (Svecofennian, Kola-Karelian) daté entre 1,90 et 1,70 
Ga (Fig. 1.12a). 
  
On notera enfin, pour finir, qu’une partie des orogènes, (Transhudsonien, Svecofennian, 
Kola-Karelian, Nagssugtoqidian) qui marquerait le ou les supercontinents 
paléoprotérozoïques, se retrouve comme le craton Ouest Africain et Amazonien en continuité 
géographique sur la reconstruction du supercontinent Rodinia (Fig 1.13) proposée par Weil et 
al., (1998) et Powell et al., (2000). 
 
 
I. 6. But de l’étude 
 
 
L’hypothèse du supercontinent paléoprotérozoïque développée par Condie, (1999, 2000) 
indique que le regroupement de celui-ci commencerait vers 2,1-2,0 Ga . Cet âge correspond à 
l’orogenèse « transamazono-eburnéenne » dans les cratons des Guyanes et d’Afrique de 
l’Ouest. Le peu de données paléomagnétiques existantes sur cette période, confirme la liaison 
des deux cratons entre 1,9 et 2,0 Ga mais n’apporte malheureusement aucune information sur 
la période 2,1-2,0 Ga. Le but de cette étude est donc d’acquérir pour la première fois des 
données paléomagnétiques, chronologiquement, contraintes en Guyane et Côte-d’Ivoire entre 
2,1 et 2,0 Ga.  
L’utilisation du paléomagnétisme comme outil pour la paléogéographie ou la 
géodynamique au paléoprotérozoïque nécessite une connaissance du (ou des) porteur(s) de la 
rémanence magnétique, mais aussi et surtout une connaissance de (ou des) vitesses de 
refroidissement des corps intrusifs. Dans cette optique, l’étude paléomagnétique et 
minéralogique en Guyane sera combinée avec des datations 40Ar/39Ar. Ces datations ayant 
pour but de contraindre l’évolution thermique post-transamazonienne en Guyane. 
 
 La comparaison de ces nouvelles données paléomagnétiques acquises sur le craton des 
Guyanes et en Afrique de l’Ouest (Côte-d’Ivoire) devra permettre d’augmenter de façon 
significative la base de données paléomagnétiques paléoprotérozoïques et d’apporter des 
















Rhyacien-Orosirien (2,20 à 2,00 Ga)
 Orosirien-Satherien (2,00 à 1,75 Ga) 
Grenville  (1,20 à 1,00 Ga)
SF
Fig. 1.13 : Rodinia 1010 Ma (d'après Powell et al., 2000 et Weil et al.,1998)  
Fig. 1.14 : Supercontinent paléoproterozoïque (d'après Piper, 1983, 1987, 1989)
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 Première étude paléomagnétique et 40Ar/39Ar des 
roches paléoprotérozoïques de Guyane française 
(Rivière Camopi et Oyapok), Nord-Est du craton des 
Guyanes. 
 
(First paleomagnetic and 40Ar/39Ar study of Paleoproterozoic rocks 
from the French Guyana (Camopi and Oyapok rivers), northeastern 
Guyana Shield). 
 
S. Nomade ; Y. Chen ; G. Féraud ; A. Pouclet ; H. Théveniaut 
 








Chapitre II : Résumé 
 
 
Afin de comprendre les évolutions paléogéographique et paléoprotérozoïque du craton des 
Guyanes nous avons réalisé une étude paléomagnétique et géochronologique 40Ar/39Ar de 
granites et méta-volcanosédiments échantillonnés le long des fleuves Oyapok et Camopi. 
 
La magnétite est le porteur de la rémanence magnétique identifiée par microscopie à 
réflexion, microscopie électronique à balayage (MEB) et avec des expériences 
thermomagnétiques et isothermomagnétiques. Les deux techniques classiques par chauffage 
et champ alternatif ont été employés afin d’analyser la rémanence magnétique enregistrée 
dans ces roches. 
 
Les roches volcano-sédimentaires de la série du Paramaca montrent une magnétisation 
faible et des directions magnétiques dispersées. Aucune composante magnétique n’a été isolée 
pour les échantillons provenant de ces roches. Par contre, dans les tonalites et méta-
ultrabasites, une direction magnétique bien définie et distincte du champ magnétique actuel et 
Jurassique, est portée par une magnétite sub-automorphe. Un pôle géomagnétique virtuel 
déduit de cette direction rémanente magnétique probablement primaire a été calculé et nommé 
OYA, λ = 28,0°S, φ = 346,0°E, N = 5, k = 31,9 et A95 = 13,8°. 
 
Quatre âges 40Ar/39Ar sur des amphiboles et des biotites de deux tonalites sont compris 
entre 2052 et 1973 Ma. Ces âges permettent de calculer des vitesses de refroidissement 
comprises entre 4,8 +2,6/-2,1°C/Ma. Grâce à ces vitesses de refroidissement et à une 
extrapolation linéaire jusqu’aux températures de déblocages de la magnétite (540 à 580°C), 
nous proposons un âge de la rémanence magnétique de 2036 ± 14 Ma pour le pôle OYA. 
 
Ce pôle diffère de façon significative des pôles datés à 2000 ± 10 Ma provenant de l’ouest 
du craton des Guyanes. Cette différence indique un important mouvement en latitude du 















In order to understand the Paleoproterozoic geographic evolution of the Guyana Shield, 
paleomagnetic and 40Ar/39Ar investigations were carried out on granitoids and volcano-
sedimentary rocks from Oyapok and Camopi rivers (French Guyana/Brazil frontier). 
Scanning electronic microscope (SEM), thermomagnetic and isothermomagnetic 
experiments show that magnetite is the main magnetic remanent carrier in most of samples. 
The metavolcano-sedimentary rocks (Paramaca) show a weak magnetization and scattered 
magnetic directions. Therefore, no reliable magnetic component could be isolated form these 
samples. Samples taken from tonalite and meta-ultrabasite rocks yield a characteristic 
magnetic direction, carried by subautomorphous magnetite, that is well defined and distinct 
from that of the present Earth field and that of nearby Jurassic dykes. A virtual geomagnetic 
pole (VGP) deduced from this probably primary remanence was calculated, namely Pole 
OYA, λ = 28.0°S, φ = 346.0°E, N =5, k = 31.9 and A95 = 13.8°. 
Four 40Ar/39Ar ages ranging from 2052 to 1973 Ma were obtained from amphiboles and 
biotites of tonalite rocks respectively, showing a relatively slow cooling rate of ca. 4,8 +2,6/-
2,1°C/Ma. The linear extrapolation of this cooling rate to magnetite unblocking temperature 
(540 to 580 °C) yields a magnetization age of 2036 ± 14 Ma for Pole OYA. 
Pole OYA differs significantly from available paleomagnetic results from Venezuela of 
West Guyana Shield dated at 2000 ± 10 Ma. This difference may indicate an important 
latitudinal movement of the Guyana Shield between 2036 and 2000 Ma with a velocity of 9 ± 
7 cm/year.  
 
Keywords: Guyana Shield; paleomagnetism; 40Ar/39Ar dating; Paleoproterozoic. 




II. 1. Introduction 
 
Paleomagnetism has provided important constraints on the geodynamic history of the 
Earth for decades. Most of the available data (77 %) were obtained on Phanerozoic rocks 
(Global Paleomagnetic Database version 3.3). Only 7 % concern the Paleoproterozoic period, 
which occupies 20 % of Earth history. Recent paleomagnetic data concerning Fennoscandian 
Shield (Torsvik and Meert, 1995; Fedotova et al., 1999; Mertanen et al., 1999) and North 
American Shield (Buchan et al., 1996) yielded new paleogeographic constraints between 
these two zones during this period. Most of these investigations were conducted on intrusive 
rocks and were associated with U/Pb dating (Buchan et al., 1996; Fedotova et al., 1999; 
Mertanen et al., 1999). The magnetic remanence age in quickly cooled volcanic rocks and 
dykes is close to the U/Pb age, but in slowly cooled Precambrian terrains the age of 
acquisition of thermal remanent magnetization (TRM) cannot be always directly defined by 
one isotopic method. The slow cooling rate is generally attributed to gradual uplift and 
erosion. In order to more precisely estimate the magnetic remanence age the combined study 
of the paleomagnetism with 40Ar/39Ar thermochronology is important and sometimes critical 
(Berger, 1979; Costanzo-Alvarez and Dunlop, 1988 ; Briden et al., 1993).  
In the framework of a multidisciplinary BRGM (Bureau de Recherche Géologique et 
Minière) geological mapping project of the French Guyana Territory in collaboration with 
Orleans Institut of geosciences (ISTO), UMR-CNRS 6527 and the CPRM (Brazilian 
geological survey), we have carried out two field trips in 1997 and 1998. This study presents 
new time calibrated paleomagnetic data from the northeastern part of the Guyana Shield. The 
40Ar/39Ar data allow to evaluate the cooling rate for the central Oyapok/Camopi zone at about 
2 Ga for the first time. Paleogeographic and tectonic implications of paleomagnetic results are 
then discussed with previous works from the northwest part of Guyana Shield (Fig. 1, Onstott 








II. 2. Geological setting and sampling 
 
 
II. 2.1. Regional and local geology 
 
The Guyana Shield is composed of a narrow Archean belt (Imataca Complex in 
Venezuela) and of granite-greenstone belts (2.2 to 2.0 Ga), formed during the 
Transamazonian tectonothermal event (Fig. 1; Montgomery and Hurley, 1978; Teixieira et al., 
1989). Two major strike-slip fault zones cross the Guyana Shield: 1, the Guri fault zone 
(GFZ) separates the Archean belt from the Paleoproterozoic series; 2, the Pisco Jurua fault 
(PJF) is located on the western border of the Central Guyana Granulite Belt (CGGB) and 
extends from western Surinam to Roraima State, Brazil (Fig. 1), thus dividing the shield into 
two parts (Fig. 1). The PJF is interpreted as a mobile belt reflected by the charnockitization of 
older rocks (Dahlberg, 1987; Gibbs and Baron, 1993). The French Guyana is situated in the 
northeastern part of the Guyana Shield (Fig. 1). The Paleoproterozoic lithological succession 
is well known in the Oyapok-Camopi rivers, the basement is composed of the Paramaca 
greenstone belt sequence (Fig. 2). It is constituted by volcanic rocks with tholeiitic and calc-
alkaline compositions (Milési et al., 1995; Egal et al., 1995) dated at 2110 ± 90 Ma (Sm/Nd 
age, Gruau et al., 1985). These volcanic rocks are covered by sedimentary deposits of Armina 
(Fig. 2; Ledru et al., 1991). The volcano-sedimentary rocks are metamorphosed and deformed 
by the Guyana and Caribbean granite intrusions (Fig. 2, Choubert, 1974), which are dated at 
2130 to 2080 Ma (Pb/Pb ages, Vanderhaeghe et al., 1999). All these rocks are crosscut by 
Mesozoic dikes (Fig. 2) associated with the Central Atlantic Ocean prerifting stages (Deckart 
et al., 1997). This latest volcanic event constitutes the only major thermal event since the 
Early Paleoproterozoic in French Guyana. 
 
II. 2.2. Paleomagnetic and geochronological sampling 
 
Paleomagnetic samples were collected in 16 sites along the Oyapok and Camopi rivers 
(Fig. 2 and Table 1) from tonalite (5 sites), amphibolites and metasediments (10 sites) and one 
from meta-ultrabasites (1 site). The tonalite has a coarse-grained texture and is composed of 




magnesiohornblende, biotite, plagioclase (An30–An60), interstitial quartz and titanite as the 
principal accessory minerals. In each site, six or seven cores were drilled. Core orientation 
was measured by magnetic compass and, whenever possible, by sun orientation. The average 
difference between solar and magnetic azimuth measurements is about 18 ± 2°, which is 
compatible with the 1998 IGRF declination (17.5°) for this location. Cores were cut to 
standard size (2.54/2.2cm), yielding about 100 specimens. Two sites were sampled for the 
geochronological investigation. One corresponds to the paleomagnetic site GN and in order to 
constrain the cooling rate, another (B107) was sampled 20 km farther north in a separate 
pluton (Fig. 2). 
 
II. 3. Laboratory measurements and analytical 
procedures 
 
II. 3.1. Magnetic mineralogical analysis and petrographic study 
 
To characterize magnetic mineral compositions, we applied the following methods on 
representative samples: reflection microscopy (Olympus BX60) at the geological laboratory 
of Université d’Orléans; Scanning Electronic Microscopy (SEM, JEOL) in Ecole Supérieur 
de l'Energie et des Matériaux (ESEM) in Orléans; thermomagnetic experiments using a CS3 
apparatus coupled with a KLY-3S kappabridge (AGICO, Geofysica) at the joint 
BRGM/Université d’Orléans Laboratoire de Magnétisme des Roches (LMR). Isothermal 
remanent magnetization has been measured with an IM-10 impluse magnetizer and a JR5 
spinner magnetometer (AGICO, Geofysica), and the later was also used for remanent 
magnetization measurements. Hysteresis loops were realized with a translation inductiometer 
within an electromagnet providing a field of up to 1.5 T at the Paleomagnetic Laboratory of 









II. 3.2. 40Ar/39Ar analytical procedures 
 
40Ar/39Ar ages were measured at the geochronological laboratory of Nice. Single grains of 
biotite and amphibole were separated by heavy liquids and finally isolated by hand picking (in 
BRGM). They were carefully selected under a binocular microscope from the coarser 
fractions. Grain sizes vary from 200 to 400 µm. The samples were irradiated at McMaster 
Nuclear Reactor in the University of Hamilton, Canada, with total flux of 3.1018 n/cm2. The 
maximum flux gradient is estimated at ± 0.2% in the volume where the samples were 
included. The irradiation standard was the Hb3gr hornblende as a flux monitor with age of 
1072 Ma (Turner et al., 1971; recently confirmed by Renne, 2000). The classical step heating 
procedure is described by Féraud et al. (1982, 1986) and performed with a laser probe using a 
Coherent Innova 70-4 continuous argon-ion laser model. The mineral is located on a copper 
sample-holder, beneath a Pyrex window. Each step heating laser experiment lasts about 4 
mins: 1 min of laser heating, 2 mins of clean-up in purification line consisting of a getter 
operating at 400°C and a N2 cold trap and finally 40 sec. of inlet time into the mass 
spectrometer. The temperature is not known but its homogeneity is controlled by binocular 
microscope coupled with a color video camera and recorder. The mass spectrometer is a 
VG3600 working with a Daly detector system. Isotopic measurements are corrected for K, Ca 
and Cl isotopic interferences, mass discrimination, and atmospheric argon contamination. The 
measured 40Ar/39Ar atmospheric ratio, determining the mass discrimination, was 289.3 ± 1 
during the analyses. 
To define a plateau age, at least three consecutive steps are needed, corresponding to a 
minimum of 70 % of total 39ArK released, and the individual fraction ages should agree within 
2σ with the ”integrated” age of the plateau segment. All uncertainties are quoted at the 
2σ (except the apparent ages in Table 2 and age spectra are given at the 1σ level) and do not 
include the uncertainties on the age of the monitor. The uncertainties on the 40Ar*/39ArK ratios 
of the monitor are included in the calculation of the plateau age uncertainty. 
 
 




II. 4. Magnetic mineralogy 
 
Petrographic observations in transmitted light show a considerable amount of 
subautomorphous grains of magnetite (Fig. 3a), with xenomorphous grains of ilmenite, pyrite 
in tonalite and meta-ultrabasite. However, in Paramaca rocks, elongate ilmenite consists of 
the principal ferri-oxide and no magnetite grains were observed (Fig. 3b). The saturation field 
for isothermal remanent magnetization (IRM) is 0.3T (Figs. 4a) for tonalitic rock. The 
magnetic saturation intensity for tonalite samples is more 30 A/m (Figs. 4a). Thermomagnetic 
curves show sharp drops for tonalite and meta-ultrabasite rocks at around 560-580°C 
(samples GN4 and GH1, respectively; Fig. 4b), and do not show drop for the Paramaca 
(samples GM4; Fig. 4c). Hystheresis loops performed onto the tonalite rocks showed narrow-
waisted and typical low coercivity magnetite grains (Fig, 4d ; Raposo et D’Agrella-Filho, 
2000). In contrast, the Paramaca samples presented hysteresis curves of a perfectly linear 
superposition of induced magnetic moment by increasing and decreasing magnetic fields (Fig. 
4e), indicating the strong dominance of the paramagnetic minerals in these rocks.  
The above observations suggest that the magnetite is the principal ferromagnetic mineral in 
tonalite and meta-ultrabasite and the total absence of ferromagnetic minerals in Paramaca 
rocks or very weak concentration of magnetite.  
 
II. 5. Paleomagnetic results 
 
A pilot study was carried out on several specimens using both thermal and alternating 
magnetic field (AF) demagnetizations with a Pyrox furnace and an automated 3-axis tumbler 
AF demagnetizer (LDA-3, AGICO geofysica), respectively. About 10 (AF, 1 to 100 mT) to 
15 (thermal, ~20 to 595°C) progressive steps were applied to demagnetization procedure. 
 
II. 5.1. Paramaca  
 
Amphibolites and metasediments presented unimodal NRM intensities and susceptibilities 
ranging from 0.1 to 10 mA/m and 2 to 7x10-4 SI, respectively. Most of the Paramaca rocks 




were treated with AF demagnetization method because of the unstable magnetic behavior 
during thermal treatment. A typical demagnetization response of these rocks is plotted in Fig. 
5a. Initially, the magnetic remanence decays linearly until about 8 mT, then the direction 
becomes random and no characteristic component could be isolated from higher fields. 
Moreover this low coercive magnetization could be observed only in five out of ten Paramaca 
sites, and directional analyses using the principal component analysis (Kirschvink, 1981) 
show dispersed directions within each site with poor statistic parameters (Table 1; Fisher, 
1953). A mean direction was calculated from five sites: Dec = 349.8° Inc = 23.6°, k = 18.7 
and α95 = 18.2°, which is not significantly different from the present Earth field (D = 342.5°, I 
= 18.5°, Fig. 6a). As described in the magnetic mineralogy section no magnetite grains was 
find and the viscous behavior of these samples preclude any further discussion. 
 
II. 5.2. Tonalite and meta-ultrabasite rocks  
 
NRM intensities vary from 100 to 800 mA/m and susceptibilities range from 9x10-4 to 
2x10-2 SI. They were thermally treated because complete demagnetization of NRM could be 
achieved. The representative results are plotted in orthogonal vector diagrams (Figs. 5b and 
5c). For both tonalite and meta-ultrabasite rocks, after the removal of a low unblocking 
temperature random component at ~ 150°C (Fig. 5b), the direction becomes stable. The 
remanence is unblocked above 540°C and linearly decays to the origin until 580°C. The 
characteristic directions, namely OYA, are dominated by moderately steep downward 
inclinations with south-eastward declination except for site PS. The magnetic directions 
within each site are well grouped and thus mean directions are computed by Fisher statistics 
(Fig. 6b, Table 1). The mean directions are distinct from the present Earth’s field and the 
geocentric axial dipole field. The Fisher parameter (k) is usually greater than 30 with α95 less 
than 10° (Table 1). These directions are also distinct from the local Early Jurassic dike 
paleomagnetic components characterized by a north-eastward declination and low inclination 
(Fig. 6b, Nomade et al., 2000). The above observations and the presence of subautomorphous 
magnetite grains with no evidence of a later destabilization (cf. 4. Magnetic mineralogy) 
suggests that the magnetic remanence is of primary origin and represents a Paleoproterozoic 




magnetization. Site PS was sampled in the middle of the Oyapok river on a very limited 
outcrop. This outcrop was perhaps not in-situ and could be a free block. Therefore, this site 
was excluded from the mean direction calculation: Dec = 133.8°, Inc = 60.2°, k = 59.9, α95 = 
9.9° and N= 5 (Fig. 6b). The corresponding virtual geomagnetic pole (VGP) is OYA: λ = 
28.0°S, φ = 346.0°E, k = 31.9, A95 = 13.8° and N = 5 (Table 1).  
  
II. 6. 40Ar/39Ar results 
 
Analytical data for four dated specimens are given in Table 2. Figure 7 shows age and 
37ArCa/
39ArK ratios spectra for minerals from B107 (Figs. 7a and 7b) and Site GN (Figs. 7c 
and 7d).  
Amphiboles single grains (green grains) yield very flat spectrum for the B107 and GN 
specimens (Figs. 7a and 7b), after a sharp decrease in age at low temperature. The 
corresponding 37ArCa/
39ArK ratios remain constant throughout the flat section of spectra 
(Figs. 7a and 7b) indicated that pure amphiboles were analyzed. The plateau age is 2052 ± 4 
Ma (88 % 39Ar released) for B107. GN specimen does not show a plateau age following our 
criteria defined above. The flatness of the spectrum on more than 90 % of 39Ar leads us to 
interpret the corresponding weighted mean age with 93 % 39Ar released 2020 ± 4 Ma as 
reliable. 
Biotites single grains display age spectra (Figs. 7c and 7d) characterized by (1) a sharp 
increase of age at low temperature followed by a more or less flat section over at least 80 % 
of 39Ar released. In case of B107, this section is characterized by a slight increase of ages 
(step 6-7) followed by a decrease. This is typical of slightly chloritized biotites affected by 
39Ar recoil during irradiation (Ruffet et al., 1991). It is therefore likely that the weighted 
mean of 1995 ± 4 Ma, calculated on 80.3 % 39Ar is reliable. For the GN biotite age, the very 
flat section over 87 % of 39Ar (19 steps) is only altered by 2 steps (9-10) that are clearly the 
results of slight 39Ar recoil. Therefore, we calculated a plateau age of 1973 ± 4 Ma with 17 
steps excluding the discordant steps 9-10. 
 





II. 7. Discussion 
 
II. 7.1. Age of the magnetic remanence 
 
The significant difference of 47 Ma in 40Ar/39Ar ages observed on amphiboles and biotites 
for Site GN in the central Oyapok zone shows that the GN tonalite rock cooled down from 
about 500-550°C to about 250-350°C at about 2020 ± 4 Ma and 1973 ± 4 Ma, respectively, 
according to the proposed biotite and amphibole K/Ar blocking temperatures (Harrison, 
1981; Harrison et al., 1985). It is important to notice that compositional effect in hornblende 
K/Ar closure temperature (Dahl et al., 1996) suggests a temperature of 500 ± 5°C for Mg-
rich amphibole. Nevertheless, this high precision isotopic closure temperature is not adequate 
because of the many uncertainties factors which can be induced K diffusion in Amphibole. 
For the biotite the compositional effect in closure temperature is well documented by Grove 
and Harrison, (1997) but this effect is unpredicted and does not allowed the constraint of the 
uncertainties in the isotopic closure temperature. For these reasons, we have used the 
blocking temperatures proposed above (Harrison, 1981; Harrison et al., 1985).  
A similarly important difference in ages (57 Ma) between these two minerals is also 
displayed in a separate pluton (B107 specimen; 2052 ± 4 Ma and 1995 ± 4 Ma, respectively), 
suggesting that low cooling rate was homogeneous during the Paleoproterozoic in this zone.  
The magnetic remanence was acquired by the magnetite grains during the protracted 
cooling of the intrusion. The age of magnetization must therefore lie between the 
crystallization age of the rocks and the (40Ar/39Ar) biotite age 1973 ± 4 Ma in Site GN. 
40Ar/39Ar data are plotted on a T/t diagram (Fig. 8) in order to tentatively estimate the 
magnetic remanence age for the pole OYA. A relatively slow cooling rate of 4,8 +2,6/-
2,1°C/Ma is deduced from these ages. Despite the possible bias between K/Ar and Pb/Pb age 
due to a poor precision on the 40K decay constants (Min et al., 2000) we plotted the Pb/Pb 
ages of the French Guyana plutonic activity (Pb/Pb ages, Vanderhaeghe et al., 1999; Fig. 8). 
This rate is in agreement with a low unpredictable rate starting between 2130 to 2080 Ma 




(<800°C, Lee et al., 1997, Dahl, 1997). This cooling rate is in agreement with that from 
greenstone-belt granites of similar age in the São-Fransisco craton (Chauvet et al., 1997) and 
can be interpreted as the results of gradual uplift. By using magnetic blocking temperatures 
between 540 to 580°C which corresponded to the unblocked temperatures of our samples 
(see above), we obtain for the site GN a magnetic remanence age of 2036 ± 14 Ma for the 
pole OYA. 
 
II. 7.2. Paleogeographic and geodynamic implications 
 
The new paleomagnetic pole (OYA) from French Guyana and available Paleoproterozoic 
paleomagnetic data from the nearby zone (Venezuela) of Guyana Shield are listed in Table 3. 
The results from Imataca granulite (Im 1 and Im 2; squares in Fig. 9a) and Encrucijada 
granite (En A1 and En A2; circles in Fig. 9a) show consistent poles and Rb/Sr ages with 
consideration of statistic errors (Fig. 9a), this suggests that the GFZ (Guri Fault Zone) 
experienced no significant activity since 2000 Ma in the point of view of the 
paleomagnetism. Therefore, a mean pole for this area was calculated (Table 3, Fig. 9a). 
Figure 9a shows that Pole OYA is statistically distinct from the other four poles from 
Venezuela, and naturally from their mean pole with an angular difference of 32.6° ± 21.5°. 
The difference between these two poles reflects a paleolatitudinal difference (31.8 ± 21.5°) 
with consistent declinations (0.6° ± 23.9°). Two hypotheses may be proposed to explain this 
difference: (i) if the ages of magnetic remanence are similar among the paleomagnetic data, 
over 1000 km of latitudinal crustal shortening had occurred between Venezuela and French 
Guyana blocks separated by the PJF since that age (relative movement); (ii) if the magnetic 
remanence ages of these two blocks are different, the same order of latitudinal displacement 
of the blocks occurred during the corresponding period (absolute movement).  
The Rb/Sr dating method was applied to both Imataca granulite and Encrucijada granite 
and yielded concordant ages of 2020 ± 60 Ma and 2062 ± 87 Ma (Onstott and Hargraves, 
1981; Onstott et al., 1984 ; Onstott et al., 1989). The new age of Pole OYA (2040 ± 13 Ma) 
is included within the statistic estimates of the previous two, but the statistic precision is too 
poor (> 60 Ma) to determine whether these ages are really consistent. However, the 




Encrucijada granite was also dated by the 40Ar/39Ar method on biotite and amphibole which 
show two ages of 1975 ± 4 Ma and 1882 ± 2 Ma (1σ), respectively. Onstott et al. (1984) 
demonstrated that the isolated magnetic components from Encrucijada granite were carried 
by magnetite grains. In order to estimate the magnetization age for Encrucijada granite, we 
used similar isotopic and magnetic temperature closures for the amphibole, biotite and 
magnetite as described above. The magnetization age for Encrucijada pluton found to be 
2000 ± 10 Ma (Table 3) with an estimated cooling rate of ca. 2 ± 1°C/Ma (Swapp and 
Onstott, 1989). This age appears significantly different from that of Pole OYA (about 36 ± 
16 Ma). The difference of about 1.6 % in age between these two groups of paleomagnetic 
data is significant because the two series of minerals were irradiated with the same flux 
monitor Hb3gr which is appropriate for this age domain and in the same nuclear reactor. 
Geographically, the two paleomagnetic sampling zones (Venezuela and French Guyana) 
are separated by the senestral PFZ (Figs. 1 and 9b) and the CGGB. The age of granulitization 
for the core of the Falawatra complex part in the CGGB in Surinam was estimated between 
2006 to 2046 Ma (U/Pb, Bosma et al., 1983). According to these paleomagnetic data the 
paleogeographical reconstruction indicates that these fault zones had a nearly E-W 
orientation at about 2.0 Ga (Fig. 9b). The possible longitudinal displacement along this 
mobile zone between the two blocks at that time cannot be therefore detected by the 
paleomagnetism. Moreover, no high pressure metamorphism (<8Kbars) and/or important 
shortening are known in the CGGB zone separating the two blocks (Kroonenberg, 1976).  
Based on geological and geochronological data, the 31.8° ± 21.5° latitudinal difference 
between the French Guyana block at 2036 ± 14 Ma and Venezuela block one at 2000 ± 10 
Ma may correspond to a northward movement (in respect of the pole polarity proposed by 
Onstott et al., 1984) of the Guyana shield from 40°S to 10°S. The rate of this northward 









II. 8. Conclusion 
 
 The paleomagnetic and geochronologic data from this and previous studies lead to the 
following conclusions: 
 1) Subautomorphous magnetite is the principal magnetic remanence carrier for 
tonalite and meta-ultrabasite from our sample collection. In the majority of the greenstones 
(Paramaca formation) the ferromagnetic minerals are rare or absent; 
 2) Two magnetic components were obtained, one from the Paramaca rock (P) and one 
from tonalite, meta-ultrabasite rocks (OYA). Unstable Paramaca magnetic components 
reflect a viscous overprint of recent origin. We found that component OYA is of primary 
origin and represents a Paleoproterozoic magnetization. Pole OYA was therefore computed 
from OYA components: λ = 28.0°S, φ = 346.0°E, k = 31.9 and A95 = 13.8° and N = 5; 
 3) 40Ar/39Ar results show systematic and similar differences between amphibole and 
biotite ages on two dated rocks, with that a slow cooling rate of ca 4,8 +2,6/2,1°C/Ma of the 
rocks was interpreted between about 525°C to 300°C due to the gradual uplift of the Oyapok-
Camopi river zone. A magnetization age of 2036 ± 14 Ma from tonalite and meta-ultrabasite 
was extrapolated from this slow cooling rate; 
 4) The new paleomagnetic pole OYA from French Guyana is significantly distinct in 
latitude from that of Venezuela (Encrucijada pluton) with an estimated magnetization age of 
2000 ± 10 Ma. This difference of 1.6 % in age between two blocks is probably significant 
and may be the result of a northward movement of the Guyana Shield of 31.8 ± 21.5° from 
about 2036 to 2000 Ma with an estimated rate of 9 ± 7 cm/year; 
 5) Relative movement between French Guyana and Venezuela blocks along the Pisco 
Jurua fault zone cannot be estimated during this period by paleomagnetic investigations due 













Figure 1. Geological map of Guyana Shield (modified after Gibbs and Baron, 1993). CGGB: 
Central Guyana Granulitic belt. GFZ: Guri fault zone; PJZ: Pisco Jurua fault zone. Our 
study zone and previous paleomagnetic sampling are indicated.  
 
Figure 2. (a) Simplified geological map of French Guyana (modified after Ledru et al., 
1991); (b) Geological map of the Oyapok, Camopi rivers zone (modified after Marot et 
al., 1988). Sampling location for paleomagnetic and geochronologic studies are indicated. 
 
Figure 3. (a) Reflected light photo of a large subautomorphous titanomagnetite grain in 
tonalite from site GN. (b) Large-scale image in secondary electrons (SEM) of ilmenite 
from site GC4. 
 
Figure 4. Typical isothermal remanent magnetization (IRM) acquisition for tonalite and 
meta-ultrabasite rocks (a). Typical curves of the thermomagnetic experiments for the 
tonalite, meta-ultrabasite (b) and Paramaca rocks (c) . Hysteresis curves performed on the 
tonalite rocks showing a narrow-waisted and typical of low coercivity magnetite grains (d) 
and (e) Paramaca rocks showing a perfectly linear superposition of the two induced 
magnetic moment curves produced by increasing and decreasing magnetic fields. 
 
Figure 5. Representative orthogonal vector diagrams of progressive thermal and alternating 
field demagnetizations. The closed (open) symbol refers to the horizontal (vertical) plane. 
(a) Shows low coercitive remanent direction in Paramaca. (b) and (c) show typical SE 
declinations with medium to high positive inclinaisons for tonalite and meta-ultrabasite 
rocks. 
 
Figure 6. Equal area stereoplot of mean direction (a): Paramaca, (b): tonalite and meta-
ultrabasite. Star stands for mean direction with corresponding 95% confidence oval, cross 
for the present Earth field and diamond shape for local Early Jurassic pole (Nomade et al., 
2000). The triangle represent the mean direction of site PS (excluded from the average). 





Figure 7. 40Ar/39Ar age spectra for amphibole and biotite from tonalite (a and c for B107 
sample; b and d for the tonalite of the paleomagnetic site GN. 40ArCa/
39ArK ratio spectra 
displayed by amphiboles are also shown. P indicates plateau ages. * Indicates the steps 
probably affected by 39Ar recoil due to slight chloritization of biotite, and excluded from 
the plateau age calculation. 
 
Figure 8. Temperature-time diagram showing the inferred cooling paths for the two sampling 
zones: B107 in dotted line and GN in solid line. Previous Pb/Pb geochronological 
investigations for the French Guyana (Vanderhaeghe et al., 1999) are also indicated. 
 
Figure 9. (a) Aitoff Hammer projection of the paleomagnetic poles from the present study 
(star) and Venezuela (triangle, Onstott and Hargraves, 1981 (square); Onstott et al., 1984 
(circle)). (b) The Paleoproterozoic orientation of the Guyana Shield with respect to the 
paleo-north.  






Table 1. Summary of paleomagnetic sampling and analysis results. Slat. and Slong.: Latitude 
and longitude of the site; Dec., Inc., k, α95 (A95): declination, inclination, precision 
parameter and confidence interval at the 95% level; n/N: Number of entry in 
statistics/number of treated specimens, Plat. and Plong.: latitude and longitude of polar 
coordinates. 
 
Table 2. Detailed 40Ar-39Ar analytical results. 40Ar*= radiogenic 40Ar; Ca and K: produced by 
Ca and K neutron interference, respectively. Decay constants are those of Steiger and Jäger 
(1977). Correction factors for interfering isotopes were (39Ar-37Ar)Ca = 7.06 10-4, (36Ar-
37Ar)Ca = 2.79 10-4, (40Ar-39Ar)K = 2.97 10-2. Shadowed lines are excluded from the age 
calculation for GN. 
 
 
Table 3. Available Paleoproterozoic poles for the Guyana Shield and their possible 
paleomagnetic corresponding ages. Plat. and Plong.: latitude and longitude of polar 






































































































































































































































































































































































































































Fig. 1. Geological map of Guyana Shield (modified after Gibbs and Baron, 1993). CGGB: 
Central Guyana Granulitic Belt. GFZ: Guri fault zone; PJZ: Pisco Jurua fault zone. Our study 
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Fig. 2. (a) Simplified geological map of French Guyana (modified after Ledru et al., 1991); (b) 
Geological map of the Oyapok, Camopi rivers zone (modified after Marot et al., 1988). 
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Figure 3. (a) Reflected light photo of a large subautomorphous titanomagnetite grain in 
tonalite from site GN. (b) Large-scale image in secondary electrons (SEM) of ilmenite 














Fig. 4. Typical isothermal remanent magnetization (IRM) acquisition for tonalite and meta-
ultrabasite rocks (a). Typical curves of the thermomagnetic experiments for the tonalite, 
meta-ultrabasite (b) and Paramaca rocks (c) . Hysteresis curves performed on the tonalite 
rocks showing a narrow-waisted and typical of low coercivity magnetite grains (d) and (e) 
Paramaca rocks showing a perfectly linear superposition of the two induced magnetic 
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b) GN 4b  c) GH 3b 
 Fig. 5. Representative orthogonal vector diagrams of progressive thermal and alternating field 
demagnetizations. The closed (open) symbol refers to the horizontal (vertical) plane. (a) 
Shows low coercitive remanent direction in Paramaca. (b) and (c) show typical SE 
declinations with medium to high positive inclinaisons for tonalite and meta-ultrabasite rocks.











Fig. 6. Equal area stereoplot of mean direction (a): Paramaca, (b): tonalite and meta-
ultrabasite. Star stands for mean direction with corresponding 95% confidence oval, cross for 
the present Earth field and diamond shape for local Early Jurassic pole (Nomade et al., 2000). 
The triangle represent the mean direction of site PS (excluded from the average).
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Fig. 7: 40Ar/39Ar age spectra for amphibole and biotite from tonalite (a and c for B107 
sample; b and d for the tonalite of the paleomagnetic site GN. 40ArCa/39ArK ratio spectra 
displayed by amphiboles are also shown. P indicates plateau ages. * Indicates the steps 
probably affected by 39Ar recoil due to slight chloritization of biotite, and excluded from the 
plateau age calculation.
1995 ± 4 Ma
B107 biotite single grain
2052 ± 4 Ma
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Fig. 8. Temperature-time diagram showing the inferred cooling paths for the two sampling 
zones: B107 in dotted line and GN in solid line. Previous Pb/Pb geochronological 
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1950 - 2000 Ma
 > 2.5 Ga
 2.2-2.0 Ga
Rb/Sr isochron : 2064 ± 87 Ma
40Ar/39Ar Amph : 1972 ± 4 Ma  (Onstott et al., 1984)
2022 - 2050Ma 
40Ar/39Ar Amph : 2020 ± 4 Ma 
40Ar/39Ar Biot : 1973 ± 4 Ma 
2000 - 2055 Ma
(Onstott and  Hargraves, 1981)
Rb/Sr isochron : 2020 ± 60 Ma
(Montgomery and  Hurley, 1978)
2.0 Ga
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Chapitre II : Paléomagnétisme et datation 40Ar/39Ar
Fig. 9. (a) Aitoff Hammer projection of the paleomagnetic poles from the present study (star) 
and Venezuela (triangle, Onstott and Hargraves, 1981 (square); Onstott et al., 1984 (circle)). 









































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Table 1. Summary of paleomagnetic sampling and analysis results. Slat. and Slong.: Latitude 
and longitude of the site; Dec., Inc., k, a95 (A95): declination, inclination, precision 
parameter and confidence interval at the 95% level; n/N: Number of entry in 
statistics/number of treated specimens, Plat. and Plong.: latitude and longitude of polar 
coordinates.
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Table 2. Detailed 40Ar-39Ar analytical results. 40Ar*= radiogenic 40Ar; Ca and K: produced 
by Ca and K neutron interference, respectively. Decay constants are those of Steiger and Jäger 
(1977). Correction factors for interfering isotopes were (39Ar-37Ar)Ca = 7.06x10-4, (36Ar-
37Ar)Ca = 2.79x 10-4, (40Ar-39Ar)K = 2.97x 10-2. Shadowed lines are excluded from the 























































































































































































































































































































Table 3. Available Paleoproterozoic poles for the Guyana Shield and their possible 
paleomagnetic corresponding ages. Plat. and Plong.: latitude and longitude of polar 
coordinates; N, a95, Lat.: number of site, confidence interval at 95% level, paleolatitude.
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Chapitre III : Résumé 
 
 
De nouvelles datations 40Ar/39Ar sur biotites et hornblendes associées à des mesures de 
l’anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM) ont été obtenues dans le but de contraindre 
l’évolution du refroidissement et tectonique d’une section de l’orogène Transamazonienne au 
sud de la Guyane française. Les âges de refroidissement obtenus pour les hornblendes sont 
compris entre 2052 ± 4 Ma et 1993 ± 7 Ma. Les âges de refroidissement des biotites des 
mêmes roches varient de 1995 ± 4 Ma et 1928 ± 4 Ma. Ces âges suggèrent une vitesse de 
refroidissement homogène (3,5 +2/1,6°C/Ma à 4,8 +2,6/2,1°C/Ma) entre 550°C et 250°C. Le 
refroidissement tardif de la partie sud du complexe sud guyanais (CSG) correspond à des 
degrés d’anisotropies élevés (1,18 à 1,44). La décroissance régulière des âges de 
refroidissement des biotites vers le Sud de la Guyane indique qu’aucun mouvement vertical 
important n’a affecté avant cette zone. 
 
Ces résultats impliquent que le refroidissement régional n’est pas associé avec une 
exhumation rapide comme dans les orogènes modernes. Nous proposons un modèle de 
remontée de blocs à vitesse constante avec une exhumation tardive de la zone sud de 
l’Oyapok. Le refroidissement tardif pourrait être contrôlé par la tectonique décrochante durant 
l’orogène Transamazonienne (2,1 à 2,0 Ga) et/ou dû à un niveau structural plus profond de la 
zone sud guyanaise. 






New 40Ar/39Ar dating of hornblende and biotite, and measurement of anisotropy of 
magnetic susceptibility (AMS) have been performed in order to better constrain the timing of 
cooling and the tectonic evolution of the Transamazonian orogen in the south of French 
Guyana. From north to south Hornblende cooling ages range from 2052 ± 4 Ma to 1993 ± 7 
Ma, and corresponding biotite cooling ages vary from 1995 ± 4 Ma to 1928 ± 4 Ma. This 
suggests a uniform cooling rate (3.5 +2/-1.6°C/Ma to 4.8 +2.6/-2.1°C/Ma) from 550°C to 
below 250°C. The later cooling of the southern part of the South Guyana Complex (SGC) 
corresponds to a higher magnetic anisotropy degree (1.18 to 1.44) probably due to major 
sinistral shear zones. The regular southward decrease of the cooling ages and the temperature 
profile determined at 1995 Ma along the studied section 150km along the Oyapok River, 
indicates that no significant vertical movements affected the SGC. These results imply that 
the regional cooling was not associated with a rapid exhumation process as found in modern 
orogens. Instead we propose a model of block uplifting with a constant speed but and later 
exhumation of the southern Oyapok zone controlled by transcurrent tectonics during the 
Transamazonian orogen (2.1-2.0 Ga) belonging to a lower structural level.  
 
Keywords : 40Ar/39Ar; AMS; Transmazonian orogen; cooling rates; French Guyana; 
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III. 1 Introduction 
 
The geodynamic processes of the 2.2 to 2.0 Ga continental growth have been largely 
debated for two decades. Two types of crustal growth have been put forward for this period: 
1) tectonic accretion by collision of Archean and Paleoproterozoic continental blocks (Kröner, 
1984, Shackleton, 1986); 2) magmatic accretion by stacking juvenile volcano-sedimentary 
and granitoid rocks without significant crustal thickening (Vidal et al., 1987). The circum 
Atlantic zone is a good example of these two contrasting styles of crustal growth. An early 
stage of magmatic accretion (2.2 to 2.1 Ga), recognized in Guyana Shield (Gruau et al., 1985) 
and in the West African Shield (Vidal et al., 1987; Taylor et al., 1992; Milési et al., 1992), 
was followed by tectonic accretion and granitization near 2.0 Ga, and continental crust 
thickening consecutively to the West Africa/Guyana Shield collision (Transamazonian 
orogen) (Cohen and Gibbs, 1989; Ledru et al., 1994). According to Jegouzo et al. (1990) this 




collisional episode was marked by a northward thrusting of high grade rocks, and the opening 
of “en echelon” pull apart basin along major sinistral strike slip faults (Egal et al., 1995; 
Ledru et al., 1992; Vanderhaeghe et al., 1998) in the southern and northern parts of French 
Guyana, respectively. These features suggest that the latest stages of the Transamazonian 
orogeny in French Guyana were similar to modern orogens.  
Building tectonic models of the evolution of the Paleoproterozoic crust requires a detailed 
understanding of the cooling history of rock units relative to main faults and deformation 
evolution. The 40Ar/39Ar technique was successfully used for measuring cooling rates in many 
igneous and metamorphic provinces of Precambrian age (e.g. Dallmeyer et al., 1975; York, 
1977; Berger and York, 1981; Sutter et al., 1985; Onstott et al., 1989). In the northwestern 
part of the Guyana Shield (Imataca zone, Fig. 1) previous 40Ar/39Ar investigations (Onstott et 
al., 1984, Onstott et al., 1989) indicated slow cooling rate between 500 and 250°C of ca. 
2°C/Ma which is an order of magnitude lower than in present orogens such as the Alps and 
the Himalayas. However, until now no40Ar/39Ar and AMS data have been available for the 
eastern part of the Guyana Shield to evaluate the cooling rate and tectonic evolution of the 
post-Transamazonian orogen in French Guyana.  
In the framework of a multidisciplinary BRGM (French Geological Survey) geological 
mapping project of the French Guyana Territory in collaboration with the Institut des 
Sciences de la Terre d'Orléans (ISTO), UMR-CNRS 6527 and the CPRM (Brazilian 
Geological Survey), two field trips were carried out in 1997 and 1998. The aim of this paper 
is to present for the first time in the Guyana Shield, both the thermo-chronological data and 
the structural evolution along a north-south 150 km long transect (along the Oyapok river). 
Cooling rates and intensity of magnetic anisotropy, magnetic lineation are obtained by both 
40Ar/39Ar laser dating on hornblende and biotite single grains and by the anisotropy of 
magnetic susceptibility technique (AMS). These data allow the reconstruction of the 
evolution of cooling ages, rates, and a temperature profile at about 2000 Ma, relative to the 
main fault system. 




III. 2 Geological setting and sampling 
 
III. 2.1 Geological setting 
 
The Guyana Shield is composed of a narrow Archean belt (Imataca complex in SE 
Venezuela) and granite-greenstone belts (2.2–2.0 Ga) (Fig. 1) accreted during the 
Transamazonian orogen (2.0 Ga) (Montgomery and Hurley, 1978; Teixieira et al., 1989; 
Onstott et al., 1989). In French Guyana no Archean basement has yet been recognized. The 
geological evolution was established through structural and geochronological studies 
(Choubert, 1974; Marot, 1988; Ledru et al. 1991; Egal et al., 1995; Milési et al., 1995; 
Vanderhaeghe et al., 1998; Delor et al., 2001). The French Guyana is divided into three 
magmatic complexes (Fig. 1): 1) the Ile de Cayenne Complex (ICC); 2) the Central Guyana 
Complex (CGC); 3) the southern Guyana Complex (SGC) (Fig. 1). Two greenstone belts 
separated these complexes: the Northern Guyana Through Zone (NGTZ) and the Southern 
Greenstone Belt (SGB) (Choubert, 1974, Ledru et al., 1991) (Fig. 1).  
The ICC consists of a narrow band of metamorphic rocks, gneiss, trondhjemite and 
metagabbro dated between 2216 and 2144 Ma (Pb/Pb ages, Milési et al., 1995; Vanderhaeghe 
et al., 1998). The NGTZ is characterized by flysch-like sediments (Armina series), 
metavolcanite rocks (Paramaca series) and coarse detritic deposits (Bonidoro series, 
Choubert, 1974) in a pull-apart basin according to Egal et al. (1992) and Manier et al. (1993). 
A minimum age of 2132 ± 4 Ma (Pb/Pb age from intrusive granite in the Armina series, (C. 
Delor, personnal communication) and a maximum age of 2115 ± 4 Ma (Pb/Pb maximum age 
of detritical zircons in the Bonidoro series, Milési et al., 1994) are proposed for the Armina 
and Bonidoro series, respectively.  
The CGC and the SGC are composed of large batholiths of tonalite, granodiorite and 
diorite dated from 2180 to 2130 Ma (Pb/Pb ages, Vanderhaeghe et al., 1998; Delor et al., 
2001) and were intruded by smaller granitic and gabbroic plugs dated from 2098 to 2083 Ma 
(Vanderhaeghe et al., 1998). The southern part of the SGC is characterized by high-grade 
gneiss, pyroxene granite, anatexite and granodiorite (Marot, 1988; Delor et al., 2001) and 
dates from about 2100 to 2180 Ma (Pb/Pb ages, Delor et al., 2001). According to Jegouzo et 
al. (1990), in southwestern French Guyana, the SGC was thrust northwards during the 
Transamazonian orogen (~2.0 Ga) (Fig. 1). The structure of the SGB reflects the collision of 
the CGC and SGC (Vanderhaeghe et al., 1998). A low pressure, intermediate temperature 
metamorphism (500–600°C and 3-5 Kbar) defined by frequent andalusite and staurolite 




porphyroblasts in the volcano-sedimentary rocks of the SGB is consistent with contact 
metamorphism related to the widespread intrusion of plutonic rocks in the SGB. 
 
III. 2.2 Geochronogical and AMS Sampling 
 
 Samples for 40Ar/39Ar dating were collected in 6 sites along Oyapok River in a 150 km 
long section (Fig. 1). The northern site (B107) belongs to the southern part of the CGC and 
the five others (B91, B63, 40-98oy, 76-98oy and 84-98oy) are in the SGC. The sample sites 
are less than 60 km apart and have been dated by the Pb/Pb method (Delor et al., 2001).  
Samples B107 and B91 are coarse-grained tonalites with a calc-alcaline signature. They 
are composed of magnesiohornblende, biotite, plagioclase (An30–An50), interstitial quartz and 
titanite as principal accessory minerals. Samples B63 and 40-98oy correspond to biotite 
granite, 76-98-oy and 84-98oy to meter-scale xenoliths of mafic hornfels derived from 
thermal metamorphism of older amphibolite. Twenty nine other sites were sampled for AMS 
analyses (Fig. 1). In each site, three to ten cores were drilled. Core orientation was measured 
by magnetic compass and, whenever possible, by sun orientation. Cores were cut to standard 
size (2.54/2.2cm), yielding about 171 specimens.  
 
III. 3 Laboratory measurements 
 
III. 3.1 40Ar/39Ar analytical procedures 
 
40Ar/39Ar ages were measured in the geochronological laboratory of the Université de Nice 
(France). Single grains of biotite and hornblende were separated by heavy liquids and finally 
selected by hand picking under a binocular microscope. Grain size varies from 200 to 400 
µm. The samples were irradiated at McMaster Nuclear Reactor at the University in Hamilton, 
Canada, with total flux of 3.1018 n/cm2. The maximum flux gradient is estimated at ± 0.2% in 
the volume where the samples were included. The irradiation standard was the Hb3gr 
hornblende as a flux monitor with an age of 1072 Ma (Turner et al., 1971). The step heating 
procedure is described by Féraud et al. (1982, 1986) and was performed with a laser probe 
using a Coherent Innova 70-4 continuous argon-ion laser model for samples B107, B91, B63 
and 76-98oy and with a Synrad (50 Watts) CO2 laser model for samples 40-98oy and 84-
98oy. The mineral is mounted on a copper sample-holder, beneath a Pyrex or ZnS window. 
Each step heating laser experiment lasts about 4 mins: 1 min of laser heating, 2 mins of clean-




up in a purification line consisting of a getter operating at 400°C and a N2 cold trap and 
finally 40 sec. of inlet time into the mass spectrometer. The temperature is not known but its 
homogeneity over the grain is controlled by a binocular microscope coupled with a color 
video camera. The mass spectrometer is a VG3600 working with a Daly detector system. 
Isotopic measurements are corrected for K, Ca and Cl isotopic interferences, mass 
discrimination, and atmospheric argon contamination. The measured 40Ar/36Ar atmospheric 
ratio, determining the mass discrimination, was 289.3 ± 1 and 290.6 ± 1 during the analyses 
for the B107, B91, B63, 76-98oy and 40-98oy, 84-98oy samples, respectively. 
To define a plateau age, at least three consecutive steps are needed, corresponding to a 
minimum of 70 % of total 39ArK released, and the individual fraction ages should agree to 
within 2σ of the ”integrated” age of the plateau segment. All uncertainties are quoted at the 
2σ (except the apparent ages in Table 1 and age spectra that are given at the 1σ level) and do 
not include the age uncertainties of the monitor. The uncertainties on the 40Ar*/39ArK ratios of 
the monitor are included in the calculation of that of plateau age uncertainty. 
 
III. 3.2 AMS measurements  
 
All magnetic measurements were performed in the joint BRGM/Université d’Orléans 
Laboratoire de Magnétisme des Roches (LMR). AMS and Bulk magnetic susceptibility 
(BMS) were measured on each specimen with a KLY-3S kappabridge of 10-9 SI sensitivity 
(AGICO, Geofysica). Petrographic observations were performed with an Olympus (BX60) 
reflection microscope. The AMS results are listed in Table 2 and their tectonic interpretations 
are discussed in Section 5. 
 
III. 4. 40Ar/39Ar results 
 
Analytical data for 10 dated specimens are given in Table 1. Figures 2 and 3 show the age 
spectra for hornblende and biotite respectively. The 37ArCa/39ArK ratio spectra are also 
indicated in Figure 2.  
Hornblende single grains yielded a more or less detailed but always flat spectrum for all 
specimens (samples B107, B91, 76-98-oy, 84-98-oy; Fig. 2a to d) after a sharp decrease 
(B107, B91, 76-98-oy, 84-98-oy; Fig. 2a to c) or increase (84-98-oy; Fig. 2d) in age at low 
temperature. The corresponding 37ArCa/39ArK ratio remains constant throughout the flat 
section of three spectra (B107, B91, 76-98-oy, 84-98-oy; Fig. 2a to c) and is slightly variable 




in specimen 84-98oy, demonstrating that pure hornblende was analysed. The plateau ages are 
2052 ± 4 Ma (88 % 39Ar), 2003 ± 4 Ma (96 % 39Ar) and 1993 ± 7 Ma (89 % 39Ar) for B107, 
76-98oy and 84-98oy, respectively. The GN specimen does not show a plateau age according 
to our criteria defined above, mainly because some small gas fractions are discordant, but the 
flatness of the age spectrum over 90 % of 39Ar release leads us to interpret the corresponding 
weighted mean age of 2020 ± 4 Ma, with 93 % 39Ar released as reliable.  
Biotite single grains display flat sections over more than 70% of 39Ar. In two samples 
(B107-B91) we observe some evidence of a slight chroritization during the irradiation (Ruffet 
et al, 1991) that gives higher apparent ages (B107-B91) followed by lower apparent 
ages(B107). In the case of B91, we have chosen to exclude two apparent ages (steps 9-10) 
from the plateau age calculation. It is therefore likely that the weighted mean age of 1995 ± 4 
Ma, calculated on 80.3 % 39Ar is reliable (B107). For the B91 biotite age (Fig. 3b) we 
calculated a plateau age of 1973 ± 4 Ma with remaining 17 steps excluding the discordant 
steps 9-10. The other specimens (B63, 40-98-oy, 76-98-oy and 84-98-oy; Fig 3c to f) show a 
very flat section over than 72 % of the 39Ar after an increase in age at low temperatures 
reflecting argon loss (B63, 40-98-oy, 76-98-oy Fig 3c to e). The plateau ages are 1961 ± 4 Ma 
(72 % 39Ar; B63), 1954 ± 4 Ma (95 % 39Ar; 40-98-oy), 1944 ± 9 Ma (89 % 39Ar; 76-98-oy ) 
and 1928 ± 4 Ma (88 % 39Ar, 84-98-oy ).  
 
III. 5 Magnetic carriers and AMS results 
 
III. 5.1 Magnetic carrier 
 
The histogram of the bulk magnetic susceptibility (BMS) intensity (Fig. 4) shows a multi 
modal distribution ranging from 5x10-6 SI to 1x10-1 SI according to samples. Magnetic 
susceptibility in mafic hornfels and biotite granite is lower than that in granodiorite, tonalite 
and gneiss (Fig. 4). The low BMS (5x10-6 to 5x10-4 SI) indicates that paramagnetic minerals 
are abundant compared to ferromagnetic minerals. This range of BMS values is consistent 
with that of paramagnetic minerals such biotite and amphibole (Tarling and Hrouda, 1993) 
which are the main magnetic minerals of mafic hornfels and granite. The high BMS values 
vary between 1x10-3 to 1x10-1 SI. They are compatible with ferromagnetic minerals such as 
magnetite (Tarling and Hrouda, 1993), and indicate that ferromagnetic minerals are probably 
the main carrier of AMS in granodiorite, tonalite and gneiss. The petrographic observations in 




thin sections confirm the heterogeneous size and shape of magnetite in granodioritic, tonalitic 
and gneissic rocks.  
 
III. 5.2 AMS results. 
 
The AMS results are listed in Table 2. Two major parameters have been calculated: the P’ 
parameter (corrected anisotropy degree) is related to the magnetic fabric intensity (Jelinek, 
1981, see Table 2 for the formula); the T parameter (ellipsoid shape parameter) varies from –1 
(prolate) to +1 (oblate) (Jelinek, 1981; Hrouda, 1982, see Table 3 for the formula). K1 
corresponds to the magnetic lineation. In this study, P’ values range from 1.05 to 1.44 (Table 
2). Most of the sites yield positive T-values, indicating the dominance of planar deformation 
(Table 2). From north to south along the Oyapok section, the evolution of the magnetic 
anisotropy (Fig. 5) shows that the SGB/SGC tectonic boundary does not correspond to a zone 
of high anisotropy. K1 in general N290 to N340 in direction and inclination varying from 0 to 
64° (Table 2). Table 2 shows that the lower inclinations of K1 are observed in the southern 
zone of the section near three major shear zones (SZ1, SZ2, SZ3). In Figure 5a, two distinct 
regions clearly appear: in the north, P’ values range from 1.049 to 1.149, whereas in the south 
significantly higher P’ values range from 1.175 and 1.437 (Table 2). The separation of these 
two regions correspond to the major sinistral shear zone named SZ1 (Figs. 1.5a) (Marot, 
1988). However, the magnetic susceptibility anisotropy in the southern zone is variable. 
Figure 5b shows the southward increase of the anisotropy parameter P’ and bulk susceptibility 
with respect to the northern zone (Fig. 6). Two populations are identified according to the P’ 
value: grey lozenges correspond to the northern zone and the black squares to the southern 
zone. The majority of low P’ values (grey) correspond to positive T values showing that 
magnetic fabrics correspond to planar deformation. In contrast, the high P’ values (black 
squares) have either positive or negative T values, corresponding to either planar or linear 
fabrics. 
 
III. 6 Discussion 
 
In plutonic and magmatic rocks the intensity of magnetic anisotropy (P’) is generally 
characterized by low values of less than 10 per cent (Hargraves et al., 1991). Such values are 
acquired during the emplacement of the magma, before total crystallization in the subsolidus 
stage. Higher magnetic anisotropy values (P’) acquired during later deformation. In both 




northern and southern parts of the SGC. P’ values for the majority of sites are higher than 
10% therefore magnetic fabrics were probably acquired after crystallization (Table 2). 
However, six sites in the northern zone yielded P’ values lower than 10 per cent, consistent 
with magmatic fabric (Table 2, Fig. 5a). The consistency of the low P’ values and the planar 
shape parameter (T) in the northern zone contrasts with the variable P’/T values in the 
southern zone. It is clear in Figure 5 that the important E-W shear zones (SZ1, SZ2, SZ3) 
previously observed by Marot (1988, Fig. 5) contributed to increase magnetic the anisotropy 
values. In particular, the highest P’ values (up to 1.40) are identified near the Euleuetepou-
Walé (SZ2, Marot, 1988) which is recognized as a major geological structural discontinuity. 
Moreover, previous structural data (Marot, 1988) are confirmed by the weak K1 inclination 
near the shear zones (e.g. FY, OI, OJ (SZ1), OO (SZ2), OQ (SZ3); Table 2) indicating 
horizontal movement. Petrographic observation indicates that no solid state deformation 
affected these rocks, suggesting that the fabrics were acquired in sub-solidus conditions. 
However the high susceptibility values (4.1 10-3 to 1.2 10-2 SI, Fig. 5b) indicate that magnetite 
plays the major role in AMS (Figs. 5a and 5b). The low intrinsic anisotropy of the magnetite 
(P=1,18, T= -0,30; Tarling and Hrouda, 1993) could contribute to an increase in the 
anisotropy but cannot explain the high P’ values observed here.  
In short the high anisotropy values in the SGC could be the result of preferential magnetic 
mineral alignments (magnetite and paramagnetic minerals) induced by transcurrent tectonics 
which affected the rocks at high temperature and/or during crystallization.  
Considering the geochronological data, significant differences of 57 ± 8 Ma, 47 ± 8 Ma, 59 
± 14 Ma, and 65 ± 11 Ma are observed between the plateau ages (interpreted as cooling ages) 
of the hornblende and of biotite for specimens B107, B91, 76-98oy, 84-98oy, respectively. 
These differences indicate that rocks along the Oyapok river cooled down from about 500-
550°C to 250-350°C from 2052 ± 4 Ma to 1928 ± 4 Ma, according to the proposed 
hornblende and biotite K/Ar closure temperatures (Harrison, 1981; Harrison et al., 1985). The 
apparently similar differences (within the margins of error) measured between hornblende and 
biotite cooling age along the 150 km transect suggest that the cooling process was 
homogeneous, but diachronous (depending on the location), during this period. 40Ar/39Ar data 
are plotted in a time/temperature/distance diagram (Fig. 7) in order to estimate the evolution 
of the cooling rates along the Oyapok section. A relatively slow cooling rate, ranging from 3.5 
+2/-1.6 °C/Ma to 4.8 +2.6/-2.1 °C/Ma is deduced from the 40Ar/39Ar data. The close values of 
the four calculated rates shown in Figure 7 as parallel slopes strongly support their validity. 
These cooling rates are in good agreement with those proposed for granites of similar ages in 
Sao Francisco craton (Chauvet et al., 1997) or in the Imataca zone (Onstott et al., 1989; 




Swapp and Onstott, 1989) as well as in the later 1000-1200 Ma Grenvillian terrains (Berger et 
al., 1979; Cosca et al., 1991), but they are significantly lower than those (7°C/Ma) reported 
for the Paleoproterozoic northern Alberta (Plint and McDonough, 1995). Although the 
cooling rates are uniform along the 150 km transect, the 40Ar/39Ar data highlight the regular 
decrease of the hornblende and biotite cooling ages (Fig. 7), correspond to a progressively 
later cooling of the southern zone. This regular decrease of the cooling K/Ar ages could be 
interpreted as the result of later magmatic intrusions in the southern zone. However, this 
hypothesis can be ruled out by Pb/Pb ages which are similar in the north and in the south. 
(Delor et al., 2001). In addition, the 40Ar/39Ar ages differences cannot be the results of 
variations in closure temperature of the dated minerals, since their composition is 
homogeneous: compositions of biotite (Fe#: 0.42 ± 0.01 to 0.36 ± 0.02) and amphibole (Dahl, 
1996); (Mg#: 0.61 ± 0.05 to 0.87 ± 0.06; A site occupancy: 0.25 ± 0.20 to 0.08 ± 0.06) were 
observed.  
Low cooling rates are generally associated with gradual uplift and result from erosion 
(York, 1985; Cosca et al., 1991), with moderate exhumation (Plint and McDonough, 1995) 
and/or are controlled by transcurrent tectonics (Chauvet et al., 1997). In our study, the later 
cooling of the highly deformed southern zone of the SGC is probably associated with 
transcurrent tectonics (Fig. 1). Figure 8 plots the temperature variation at 1995 Ma along the 
Oyapok section, taken from the diagram in the Fig. 7. We observe that the temperature rises 
from 300 ± 50°C (B107; 1995 ± 4 Ma) in the north to 525 ± 25°C (84-98oy; 1993 ± 7 Ma) in 
the south. From north to south, we observe a rapid fall of temperature (B107 and B63), 
followed by a slow decrease. This result agrees well with evidence of a higher temperature in 
the south of SGC at 2.1 Ga, as previously suggested by metamorphic assemblages (Marot, 
1988). Furthermore, no temperature jump related to the major E-W shear faults is visible, 
demonstrating that, in the southern zone of the SGC, no uplift affected these rock units before 
1995 Ma. 
Based on the 40Ar/39Ar and AMS results presented here, the later cooling history of the 
southern zone may be due to transcurrent tectonics which affected the southern zone during 
the Transamazonian tectono-thermal event (2.1Ga) and/or to the lower structural level of the 
southern zone. Our results show the importance of 40Ar/39Ar dating in the Paleoproterozoic 
orogen for construction of a geodynamical model for Paleoproterozoic orogens. Furthermore, 
the results show the important role of transcurrent tectonics in the mechanism of post 
Transamazonian orogen uplift in southern French Guyana. The striking parallelism of the low 
cooling rates (Fig. 7) and the block structure evidenced by AMS, suggest the southward offset 
of block uplift with a low and constant rate. This hypothesis based on geochronological 




40Ar/39Ar data and AMS, indicates that the Transamazonian orogen in southern French 




New AMS and geochronological 40Ar/39Ar data from the south of French Guyana allow to 
constraint of the tectonic evolution for the Transamazonian orogen. The deformation 
evolution (AMS) indicates a southward increase in magnetic anisotropy in relation with major 
E-W transcurrent shear zones and a probable block system. Biotite cooling ages, deduced 
from 40Ar/39Ar plateau ages ranging from 1928 ± 4 to 1995 ± 4 Ma, appear to be 47 to 65 Ma 
younger than hornblende cooling ages. This discrepancy demonstrates low and homogeneous 
cooling rates ranging from 3.5 +2/-1.6 °C/Ma to 4.8 +2.6/-2.1°C/Ma. From the north to the 
south, the calculated cooling rate evolution shows nearly parallel curves associated with later 
cooling of the southern zone of the SGC. The precise geochronological data allow the 
determinating a temperature profile along the transect. A low thermal variation at about 1995 
Ma was observed even when crossing major shear or fault blocks evidenced by the AMS 
study. Thus the cooling history of the SGC is difficult to interpreted with a modern post-
orogenic model impling fast post-orogenic uplift. It is more likely that exhumation of the 
Transamazonian rock units was controlled by slow block uplift due to erosion. The later 
cooling history of the southern part of the SGC may be due to the transcurrent tectonic phase 
which affected this zone during the 2.1 to 2.0 Ga period and/or the lower structural level of 
the southern part of the study zone. 





 Figure captions 
Fig. 1: Schematic geological map of French Guyana (modified after Vanderhaeghe et al., 
1998). Simplified geological map of the south Oyapok region (Modified after Marot, 1988 
and Delor et al., 2001). Sampling locations for paleomagnetic and geochronologic studies 
are indicated. SZ1, SZ2, SZ3: major shear zones; F1, F2, F3: major fault zones. 
 
Fig. 2: 40Ar/39Ar age spectra and associated 40ArCa/
39ArK ratio spectra for hornblende. a, b: 
tonalite rocks and c, d: hornfels rocks. Uncertainties on apparent ages are given at the 1σ 
level and plateau ages at the 2s level. (P) indicates plateau age. 
. 
Fig. 3: 40Ar/39Ar age spectra for biotite from tonalite (a, b), granite (c, d) and hornfels (e, f). 
 * indicates the steps probably affected by 39Ar recoil due to slight chloritization of biotite, 
that are excluded from the plateau age calculation. Uncertainties on apparent ages are 
given at the 1s level, but plateau ages at the 2s level. (P) indicates plateau age. 
 
Fig. 4: Frequency histogram for the bulk magnetic susceptibility (BMS). 
 
Fig. 5: a) Plot of the normalized site-mean anisotropy degree P' versus sampling location 
showing the low deformation degree in the northern part of the SGC and the higher 
deformation in the southern zone. Location of the major identified shear zones (dashed 
line: SZ1, SZ2, SZ3) and fault zones (dashed line: F1, F2, F3) also indicated after Marot, 
(1988) and Delor et al., (2001). The tectonic suture zone separating SGC and SGC shows 
unexpected low P' values (grey lozenges); b) Plot of the susceptibility values versus 
sampling location. The southern high P' values (black squares) are correspond to high 
susceptibility values. 
 
Fig. 6: Plots of the shape (T) and anisotropy degree (P’) parameters of all measured samples 
showing the planar dominant deformation in the north (grey lozenges) and both planar and 
linear deformation in the southern zone (black squares). 
 
Fig.7: Time/Temperature/distance diagram showing the cooling ages of the hornblende 
(square) and biotite (circle). The parallel slopes of the four calculated cooling rates 
demonstrate an homogenous uplift speed and the later cooling of the southern zone. The 




grey horizontal plane corresponds the temperature curves at 1995 Ma (black lozenges) as 
shown in figure 8.  
 
Fig. 8: Distance-temperature curve showing the distribution of north-south temperature at 
1995 Ma, as deduced from Fig. 7. After a relatively rapid fall of the temperature in the first 
30 km the temperature regularly decreases southwards. The principal shear (dashed line: 
SZ1, SZ2, SZ3) and fault zones (dashed line: F1, F2, F3) (Marot, 1988) are also indicated.  






Table 1: Detailed 40Ar-39Ar analytical results for hornblende and biotite. 40Ar*= radiogenic 
40Ar; Ca and K: produced by Ca and K neutron interference, respectively. Decay constants 
are those of Steiger and Jäger (1977). Correction factors for interfering isotopes were 
(39Ar-37Ar)Ca = 7.06 10-4, (36Ar-37Ar)Ca = 2.79 10-4, (40Ar-39Ar)K = 2.97 10-2. Shadowed 
lines are excluded from the age calculation for GN. 
 
Table 2: Summary of the principal results of the AMS measurements. N: number of measured 
specimens. P’: corrected anisotropy degree, T: ellipsoid shape parameter*, K1: mean 
magnetic lineation, α95min and α95min : Bingham (1964) bimodal statistic data. 
*P’= exp {2[(ln Kmax - ln Kmean )2 + (ln Kint – ln Kmean)2 + (ln Kmin – ln Kmean)2]}1/2 with Kmean 
= (Kmax + Kint + Kmin)/3; Jelinek (1981));  




































































































































Chapitre III : Géochronologie 40Ar/39Ar et ASM le long de la rivière Oyapok
Figure 1: Schematic geological map of French Guyana (modified after Vanderhaeghe et al., 
1998). Simplified geological map of the South Oyapok region (Modified after Marot, 1988 
and Delor et al., 2001). Sampling locations for paleomagnetic and geochronologic studies are 
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Fig. 2: 40Ar/39Ar age spectrum and associated 40ArCa/39ArK ratio spectra for hornblende. a, 
b: tonalite rocks and c, d: hornfels rocks. Uncertainties on apparent ages are given at the 1s 
level and plateau ages at the 2s level. (P) indicates plateau age.
(P)
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Fig. 3: 40Ar/39Ar age spectra for biotite from tonalite (a, b), granite (c, d) and hornfels (e, f). 
* indicates the steps probably affected by 39Ar recoil due to slight chloritization of biotite, 
that are excluded from the plateau age calculation. Uncertainties on apparent ages are given at 
the 1s level, but plateau ages at the 2s level. (P) indicates plateau age.
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Fig. 4: Frequency histogram for the bulk magnetic susceptibility (BMS).
Fig. 5: a) Plot of the normalized site-mean anisotropy degree P' versus sampling location 
showing the low deformation degree in the northern part of the SGC and the higher 
deformation in the southern zone. Location of the major identified shear zones (dashed line: 
SZ1, SZ2, SZ3) and fault zones (dashed line: F1, F2, F3) also indicated after Marot, (1988) 
and Delor et al., (2001). The tectonic suture zone separating SGC and SGC shows 
unexpected low P' values (grey lozenges); b) Plot of the susceptibility values versus 
sampling location. The southern high P' values (black squares) are correspond to high 
susceptibility values.














Fig. 6: Plots of the shape (T) and anisotropy degree (P') parameters of all measured samples 
showing the planar dominant deformation in the north (grey lozenges) and both planar and 
linear deformation in the southern zone (black squares).
Fig.7: Time/Temperature/distance diagram showing the cooling ages of the hornblende 
(square) and biotite (circle). The parallel slopes of the four calculated cooling rates 
demonstrate an homogenous uplift speed and the later cooling of the southern zone. The grey  
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Fig. 8: Distance-temperature curve showing the distribution of north-south temperature at 
1995 Ma, as deduced from the Fig.7. After a relatively rapid fall of the temperature in the first 
30 km the temperature regularly decreases southwards. The principal shear (dashed line: SZ1, 
SZ2, SZ3) and fault zones (dashed line: F1, F2, F3) (Marot, 1988) are also indicated. 
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1 12.1 0.04 14.89 645.63 5768.14 ± 358.96
2 1.03 2.46 3.69 66.17 2210.43 ± 10.69
3 0.00 3.53 3.67 59.11 2069.15 ± 10.39
4 1.58 6.39 3.72 57.33 2031.59 ± 32.45
5 0.01 11.47 3.74 58.42 2054.71 ± 3.78
6 0.01 39.27 3.72 58.36 2053.47 ± 2.73
7 0.22 5.41 3.70 58.33 2052.67 ± 7.95
8 0.00 6.30 3.70 58.47 2055.68 ± 7.68
9 0.55 5.36 3.72 57.67 2038.76 ± 8.42
fuse 0.13 19.78 3.70 58.17 2049.39 ± 3.96
Total age: 2065.39 ± 4.40
B91 (hornblende)
1 4.28 0.24 0.00 190.26 3732.22 ± 33.23
2 6.33 0.54 0.00 80.81 2472.39 ± 25.71
3 3.03 1.84 0.23 81.71 2487.22 ± 8.30
4 1.47 0.78 0.82 59.91 2085.75 ± 16.08
5 0.84 1.09 0,00 57.86 2042.89 ± 14.45
6 0.74 2.05 1.08 57.27 2030.38 ± 7.41
7 0.00 3.41 2.41 56.85 2021.39 ± 4.91
8 0.04 14.23 3.8 56.61 2016.18 ± 2.86
9 0.03 13.57 3.82 56.81 2020.55 ± 2.86
10 0.36 5.8 4.07 56.18 2006.97 ± 4.18
11 0.17 6.8 4.01 56.81 2020.47 ± 3.22
12 0.27 15.79 4.39 57.07 2026.14 ± 2.72
13 1.74 1.62 3.31 55.87 2000.23 ± 10.66
14 0.49 6.42 4.12 56.78 2019.85 ± 3.73
15 0.62 2.59 4.32 55.92 2001.35 ± 8.14
16 0.28 8.43 4.79 57.19 2028.55 ± 2.97
fuse 0.19 14.8 4.43 56.94 2023.35 ± 2.59
Total age : 2040.52 ± 1.00
76-98 oy(hornblende) 
1 9.81 0.26 9.88 143.79 3299.21 ± 320.50
2 0.00 3.28 10.85 66.18 2210.52 ± 48.70
3 0.00 65.45 7.96 55.75 1997.67 ± 6.35
4 0.00 6.39 8.08 58.17 2049.39 ± 50.13
5 0.00 10.32 8.29 56.68 2017.70 ± 31.79
fuse 0.34 14.28 8.44 55.64 1995.32 ± 24.17
Total age : 2015.12 ± 7.5
84-98oy(hornblende) 
1 10.87 0.33 1.87 58.76 1999.46 ± 194.24
2 23.32 0.49 1.06 48.38 1772.24 ± 176.89
3 6.95 3.28 4.07 54.60 1911.86 ± 32.85
4 2.58 6.90 7.69 56.55 1953.46 ± 15.48
5 0.67 40.82 11.76 58.70 1998.22 ± 4.01
6 1.46 10.39 8.55 57.67 1976.99 ± 13.58
7 0.00 2.93 4.11 59.80 2020.73 ± 22.93
8 0.39 18.48 5.75 58.09 1985.74 ± 8.91
9 0.97 4.45 9.00 58.75 1999.43 ± 22.37
fuse 0.00 11.92 2.98 58.57 1995.59 ± 12.06
Total age : 1987.24 ± 3.76
Chapitre III : Géochronologie 40Ar/39Ar et ASM le long de la rivière Oyapok
Table 1: Detailed 40Ar-39Ar analytical results for hornblende and biotite. 40Ar*= radiogenic 
40Ar; Ca and K: produced by Ca and K neutron interference, respectively. Decay constants 
are those of Steiger and Jäger (1977). Correction factors for interfering isotopes were (39Ar-
37Ar)Ca = 7.06x10-4, (36Ar-37Ar)Ca = 2.79x10-4, (40Ar-39Ar)K = 2.97x10-2. Shadowed 
lines are excluded from the age calculation for B91(biotite).
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1 61.90 1.25 0.09 19.99 985.48 ± 28.27
2 1.38 6.07 0.00 50.75 1885.96 ± 4.54
3 0.15 12.36 0.01 54.28 1965.56 ± 2.69
4 0.00 13.56 0.01 55.65 1995.59 ± 3.12
5 0.03 5.63 0.01 55.68 1996.16 ± 3.67
6 0.00 4.82 0.01 56.09 2005.05 ± 4.71
7 0.00 6.56 0.01 56.00 2003.18 ± 3.87
8 0.00 4.74 0.02 55.56 1993.55 ± 4.61
9 0.00 5.76 0.01 55.52 1992.68 ± 3.75
10 0.00 3.89 0.01 55.10 1983.57 ± 5.67
11 0.00 4.96 0.03 55.01 1981.67 ± 4.71
12 0.00 2.29 0.00 55.77 1998.08 ± 14.42
13 0.36 3.92 0.00 55.05 1982.37 ± 19.40
14 0.00 14.72 0.00 55.47 1991.53 ± 2.76
15 0.32 3.15 0.00 56.27 2008.85 ± 6.51
16 0.00 5.50 0.00 56.09 2005.04 ± 4.37
Fuse 0.79 0.05 56.61 2016.20 ± 13.52
Total age : 1975.31 ± 1.32
B91 (biotite) 
1 79.76 0.14 0.00 36.33 1518.60 ± 91.34
2 57.77 0.12 0.00 33.56 1438.43 ± 81.93
3 30.54 0.90 0.00 34.92 1478.41 ± 17.17
4 15.67 2.05 0.01 52.41 1923.94 ± 6.29
5 2.56 4.41 0.00 54.30 1965.91 ± 3.42
6 1.20 4.28 0.00 54.54 1971.19 ± 3.22
7 1.15 3.30 0.00 54.75 1975.94 ± 3.57
8 0.80 4.14 0.01 54.74 1975.70 ± 4.21
9 0.41 4.96 0.01 55.12 1984.00 ± 3.14
10 0.18 4.72 0.01 54.99 1981.23 ± 3.39
11 0.43 3.33 0.00 54.48 1969.89 ± 4.36
12 0.25 6.02 0.00 54.74 1975.75 ± 2.85
13 0.44 5.38 0.01 54.54 1971.25 ± 3.25
14 0.18 4.06 0.00 54.67 1974.08 ± 3.28
15 0.30 3.91 0.00 54.83 1977.73 ± 3.60
16 0.13 5.18 0.00 54.64 1973.45 ± 2.67
17 0.27 3.83 0.00 54.53 1971.07 ± 4.43
18 0.12 10.69 0.00 54.55 1971.57 ± 3.25
19 0.00 3.80 0.00 54.82 1977.45 ± 3.40
20 0.22 2.98 0.00 54.68 1974.32 ± 4.35
21 0.31 3.69 0.00 54.48 1969.89 ± 3.10
22 0.38 4.71 0.00 54.56 1971.71 ± 3.37
23 0.05 6.28 0.00 54.63 1973.29 ± 2.85
24 0.35 4.96 0.00 54.59 1972.49 ± 3.50
Fuse 0.59 2.18 0.02 54.54 1971.38 ± 6.28
Total age : 1967.76 ± 0.79
Table 1 (suite)
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1 45.10 0.44 0.00 44.67 1740.14 ± 21.31
2 11.47 0.71 0.00 45.60 1763.27 ± 10.09
3 1.06 1.17 0.00 46.95 1796.13 ± 6.53
4 0.41 6.63 0.01 52.25 1920.12 ± 2.92
5 0.13 7.34 0.00 53.50 1948.32 ± 2.60
6 0.04 6.79 0.00 53.66 1951.90 ± 2.55
7 0.17 4.48 0.01 53.68 1952.31 ± 3.02
8 0.13 5.53 0.00 53.92 1957.55 ± 2.74
9 0.00 4.86 0.00 53.96 1958.60 ± 3.75
10 0.00 4.05 0.00 53.85 1956.09 ± 4.17
11 0.00 5.48 0.00 54.03 1960.03 ± 3.000
12 0.00 4.59 0.00 54.12 1961.93 ± 3.68
13 0.00 7.85 0.00 54.12 1962.02 ± 2.14
14 0.00 4.90 0.00 54.33 1966.62 ± 3.53
15 0.00 4.98 0.01 54.12 1962.06 ± 4.10
16 0.21 3.22 0.01 53.98 1959.04 ± 5.93
17 0.00 3.84 0.00 54.38 1967.73 ± 5.41
18 0.00 3.20 0.00 54.38 1967.70 ± 5.10
19 0.04 8.99 0.00 54.25 1964.96 ± 2.30
20 0.00 1.75 0.00 54.22 1964.19 ± 5.02
21 0.00 0.83 0.01 54.15 1962.78 ± 8.90
22 0.00 6.52 0.00 53.87 1956.43 ± 2.45
23 0.00 1.11 0.01 54.27 1965.40 ± 8.27
fuse 0.70 0.77 0.03 53.55 1949.46 ± 8.98
Total age : 1952.66 ± 0.76
40-98 (biotite) 
1 5.42 4.98 0.00 54.68 1913.51 ± 5.13
2 1.63 19.16 0.00 56.18 1945.68 ± 3.52
3 0.94 14.30 0.00 56.81 1959.05 ± 3.55
4 0.24 11.41 0.00 56.69 1956.50 ± 4.02
5 0.27 15.07 0.00 57.02 1963.31 ± 3.87
6 0.17 13.34 0.00 57.06 1964.23 ± 4.39
7 0.54 7.39 0.00 56.92 1961.24 ± 6.24
8 1.55 3.55 0.01 55.71 1935.61 ± 13.61
9 0.41 2.70 0.00 56.17 1945.50 ± 18.39
10 0.33 1.87 0.00 56.11 1944.16 ± 12.95
11 0.41 2.06 0.02 55.77 1936.91 ± 13.76
12 1.47 2.46 0.02 55.50 1931.22 ± 11.65
fuse 0.000 1.70 0.03 56.14 1944.92 ± 15.20
Total age : 1952.61 ± 1.63
76-98-oy(biotite)
1 74.22 0.34 0.29 9.92 555.6 ± 54.00
2 24.80 0.92 0.03 22.48 1077.28 ± 12.23
3 11.12 1.61 0.02 45.39 1758.10 ± 6.05
4 1.20 2.15 0.00 50.74 1885.63 ± 4.20
5 1.20 2.30 0.00 52.18 1918.74 ± 3.97
6 0.57 1.78 0.00 52.93 1935.59 ± 4.75
7 0.00 1.92 0.02 52.99 1936.91 ± 3.97
8 0.35 3.29 0.01 53.43 1946.70 ± 2.97
9 0.33 2.98 0.00 53.47 1947.64 ± 3.49
10 0.33 2.98 0.00 53.47 1947.64 ± 3.49
11 0.49 2.96 0.00 53.54 1949.27 ± 3.51
12 0.25 2.47 0.00 53.75 1953.77 ± 4.45
13 0.000 0.92 0.03 53.98 1958.94 ± 7.65
14 0.21 3.49 0.01 53.99 1959.18 ± 3.56
15 0.13 3.28 0.01 54.13 1962.19 ± 3.28
16 0.25 3.13 0.02 53.74 1953.65 ± 4.28
17 0.13 2.88 0.01 53.88 1956.75 ± 3.59
18 0.25 3.19 0.01 53.70 1952.70 ± 3.05
19 0.00 2.76 0.01 53.75 1953.78 ± 4.57
20 0.08 2.88 0.01 53.79 1954.77 ± 2.63
21 0.00 5.56 0.01 53.70 1952.71 ± 2.38
22 0.00 8.56 0.01 53.51 1948.57 ± 3.05
23 0.48 3.20 0.03 52.90 1934.81 ± 5.96
24 0.00 0.72 0.03 53.46 1947.45 ± 26.89
25 0.00 16.95 0.00 52.81 1932.87 ± 19.90
26 0.00 14.98 0.00 52.86 1933.92 ± 14.30
27 0.25 0.35 0.1 51.81 1910.36 ± 16.40
Table 1 (suite)
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1 8.57 0.23 0.16 53.33 1884.21 ± 126.70
2 2.88 0.43 0.06 53.75 1893.35 ± 73.04
3 1.67 1.10 0.06 54.84 1917.07 ± 35.58
4 0.00 1.26 0.05 58.02 1984.23 ± 31.75
5 0.41 9.27 0.00 56.33 1948.81 ± 5.72
6 0.44 1.99 0.02 56.04 1942.77 ± 23.39
7 0.00 1.91 0.00 55.28 1926.47 ± 21.44
8 0.89 5.02 0.00 55.49 1930.99 ± 7.45
9 0.14 6.65 0.00 55.63 1933.94 ± 7.72
10 0.19 8.48 0.00 55.34 1927.84 ± 5.81
11 0.05 9.58 0.00 55.31 1927.15 ± 5.18
12 0.13 5.46 0.00 55.38 1928.57 ± 8.35
13 0.00 6.50 0.00 55.16 1923.92 ± 5.43
14 0.00 10.33 0.00 55.24 1925.63 ± 3.55
15 0.00 6.04 0.00 54.96 1919.56 ± 6.60
16 0.00 10.25 0.00 55.41 1929.19 ± 4.26
17 0.00 7.73 0.00 55.44 1929.89 ± 6.85
18 0.00 3.37 0.00 55.75 1936.60 ± 13.83
fuse 0.00 4.42 0.00 55.80 1937.53 ± 10.08
Total age : 1931 ± 1.88
Table 1 (suite)
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Chapitre III : Géochronologie 40Ar/39Ar et ASM le long de la rivière Oyapok
Table 2: Summary of the principal results of the AMS measurements. N: number of measured 
specimens. P': corrected anisotropy degree, T: ellipsoid shape parameter*, K1: mean magnetic 
lineation, a95min and a95min : Bingham (1964) bimodal statistic data.
*P'= exp {2[(ln Kmax - ln Kmean )2 + (ln Kint - ln Kmean)2 + (ln Kmin - ln Kmean)2]}1/2 
with Kmean = (Kmax + Kint + Kmin)/3; Jelinek (1981)); T = [2ln (Kint / Kmin)/ln (Kmax / 
Kmin)] (Hrouda, 1982)
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IV. 1. Introduction 
 
Le Paléoprotérozoïque de Guyane et de Côte-d’Ivoire est composé de roches 
granitoïdiques et de roches vertes d’âges comparables (2,2 à 2,0 Ga) pétrographiquement et 
chimiquement proches. De nombreux arguments aussi bien tectoniques, géochronologiques 
que paléomagnétiques des années 1970 et 1980 ( Piper et Lomax, 1975 ; Onstott et al, 1984) 
semblent indiquer que les deux cratons des Guyanes et d’Afrique de l’Ouest, dont font partis 
la Guyane et la Côte-d’Ivoire, respectivement, appartenaient à un unique bloc continental il y 
environ 1,9 à 2,0 milliards d’années. Le regroupement de ces deux blocs cratoniques 
correspondrait d’après certains auteurs (Condie, 1998 ; Zhao et al., 2000) aux prémisses du 
regroupement du supercontinent paléoprotérozoïque. Malheureusement le faible nombre de 
données paléomagnétiques dans ces deux cratons ne permette pas de savoir à quelle époque ce 
regroupement a eu lieu. Seuls deux pôles paléomagnétiques dans le craton d’Afrique de 
l’Ouest et un seul dans le craton des Guyanes ont un âge estimé de rémanence contraint par 
des âges 40Ar/39Ar (Onstott et Hargraves, 1984 ; Onstott et Dorbor,1987 ; voir chapitres I et 
II). Donc, aucune courbe de dérive apparente des pôles (CDAP) suffisamment précise et 
contrainte géochronologiquement n’existe actuellement sur ces deux cratons. 
 
L’acquisition des premières données 40Ar/39Ar (chapitre II et III ) en Guyane, le long du 
fleuve Oyapok, ont permis de connaître les taux de refroidissement du socle 
paléoprotérozoïque, préalable essentiel afin d’estimer la rémanence magnétique des roches 
composant ce socle.  
 
Dans le but d’établir une CDAP pour les deux cratons entre 2,1 et 2,0 Ga et d’apporter de 
nouvelles contraintes paléogéographiques sur l’évolution géodynamique des cratons Guyanes 
et d’Afrique de l’Ouest, nous avons échantillonné, lors de trois missions de terrain, les 
granitoïdes et méta-sédiments paléoprotérozoïques composant le socle de Guyane et de Côte-
d’Ivoire. Les missions de terrain en Guyane se sont déroulées avec l’aide logistique du 
BRGM en novembre 1997 et 1998 et ceci dans le cadre des levers géologiques de la nouvelle 
carte au 1/500 000ème de la Guyane. La mission de terrain en Côte-d’Ivoire s’est déroulée en 
janvier 1999 avec l’aide logistique de la direction de la géologie du Ministère des Mines de 
Côte-d’Ivoire. Au total 65 sites ont été échantillonnés (33 en Guyane et 32 en Côte-d’Ivoire).  
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IV. 2. Géologie et localisation des zones 
d’échantillonnages 
 
IV. 2.1. Guyane 
 
L’échantillonnage s’est effectué sur deux zones de la Guyane, dans le Sud-Est (Rivière 
Oyapok) et dans le Nord-Ouest (Rivière Mana et Maroni). Ces deux zones sont localisées sur 
la figure 4.1. 
 
2.1.1. Zone de l’Oyapok (Fig. 4.2) 
 
La rivière Oyapok constitue la frontière entre la Guyane et la province de l’Amapa 
(Brésil). Les granites et TTG constituent l’essentiel des roches affleurantes le long de la 
rivière. Ces grands ensembles plutoniques couvrent de vastes zones correspondant à deux 
grands ensembles : le Complexe Central Guyanais (CCG) et le Complexe Sud Guyanais 
(CSG) séparés par des roches vertes (méta-volcanites et méta-sédiments) appartenant à la 
Ceinture Sud Guyanaise (CSG ; Fig. 4.2). Deux phases principales de plutonisme sont 
reconnues : 2170 à 2140 Ma et 2100 Ma (Transamazonien), respectivement.  
La zone sud de l’Oyapok après le saut Petit Masala est caractérisée par des tonalites et 
granodiorites orientées avec un fort degré d’anisotropie portée principalement par la 
magnétite (voir Chapitre III). Pourtant, l’absence d’orientation préférentielle du quartz qui ne 
montre qu’une très faible extinction onduleuse indique qu’aucune déformation de moyenne 
ou basse température n’a affecté cette zone. Cette orientation pétrographique et la forte 
anisotropie sont donc acquises à haute température et/ou durant la cristallisation et sont reliées 
aux grands accidents ductiles transcurrents bien connus dans cette zone sud (Marot et al., 
1988 ; voir Chapitre III ; Fig. 4.2). Les âges 40Ar/39Ar sur hornblende et biotite indiquent des 
vitesses de refroidissement lentes et homogènes (3 à 5°C/Ma) du Nord au Sud, mais décalées 
dans le temps, la zone sud se refroidissant plus tardivement (voir Chapitre III).  
Vingt-sept sites ont été échantillonnés, essentiellement des granites, granodiorites, diorites 

























































































































































































































Grés, conglomérate (2000 Ma ?)
 Granites  péralumineux et métalumineux, (2060 - 2070 Ma)
Granodiorite, tonalite et monzogranite (2080 - 2115 Ma)
Dolérite (200 - 195 Ma)
 Gabbro Tampok (2100 Ma)
Granodiorite, diorite et tonalite 
(2130 - 2170 Ma)
Méta-volcanites (rhyolite, andésite etbasalte > 2150 Ma)
Méta-sédiments > 2150 Ma




















































Fig. 4.1 : Localisation de l'échantillonnage en Guyane (d'après Marot, 1988 ;Vernhet, 1992 ; 
Delor et al., 2001)
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Fig. 4.2 : Localisation des sites de prélèvements paléomagnétiques et des âges 40Ar/39Ar 
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2.1.2. Zone du Maroni et de la Mana (Figs. 4.3 et 4.4) 
 
L’échantillonnage s’est effectué sur deux rivières: le Maroni (Fig. 4.3) et la Mana (Fig. 
4.4). Les roches affleurantes sur ces deux rivières appartiennent majoritairement aux séries 
sédimentaires de la Ceinture Nord Guyanais (CNG). Sur les deux rivières, ces sédiments 
(pélites et grauwackes) sont intrudés et métamorphisés par des granites. Ce métamorphisme 
est marqué par des auréoles très développées (Figs. 4.3 et 4.4) à staurotide, andalousite, grenat 
et biotite. Ces ensembles méta-sédimentaires sont plissés au contact des granites (Figs. 4.3 et 
4.4). Les axes de plis sont N120 à 140 inclinés vers le Nord. La S0 est transposée en S1 dans 
certaines zones (Figs 4.3 et 4.4). Entre les granites, les méta-sédiments se retrouvent pincés et 
forment de grands synclinaux (Figs. 4.3 et 4.4) de direction générale N120 (Figs. 4.3 et 4.4). 
L’âge de ces sédiments est inconnu mais étant recoupés par des granites datés à 2132 ± 4 
Ma (c.f Chapitre I), ils ont un âge minimum de 2130 Ma. Nous avons, de plus daté une biotite 
d’un des granites affleurant le long de la rivière Mana (Fig. 4.4). Le spectre montre, après une 
montée des âges à basse température, un  âge plateau sur 9 étapes : 1965 ± 4 Ma (79 % 39Ar ; 
Fig. 4. 4, Tableau 4.1). Cet âge est compatible avec ceux trouvés dans la partie médiane de la 
rivière Oyapok (voir Chapitre III) pouvant indiquer une vitesse de refroidissement proche de 
celles calculées sur le transect nord-sud le long de cette rivière.  
Six sites ont été échantillonnés sur les deux rivières, 4 sur la rivière Maroni et 2 sur la 
Mana. Les sites 11 à 14 sont des méta-grauwackes à biotite/grenat et les sites 16 et 18, des 
méta-pélites à grenat, biotite et staurotide. La foliation mesurée sur le terrain est sub-verticale 
en général et avec une direction variable N130 à N155. Des plis macroscopiques à axes N120 
à N140 plongeant de 40° vers le Nord replissent la foliation. Cette phase de plis est en relation 
avec les intrusions granitiques (Figs. 4.3 et 4.4). 
 
IV. 2. 2. Côte-d’Ivoire 
 
Trois zones ont été choisies, réparties d’Est en Ouest et du Nord au Sud de la Côte-
d’Ivoire (Fig. 4.5). Dans la partie nord, l’essentiel des échantillons a été prélevé dans le 
batholite de Ferkéssédougou et dans les granites de Katiola et du Fronan (Fig. 4.6). Le reste 
des échantillons a été prélevé dans le centre de la Côte-d’Ivoire (granite de Toumoudi ; Fig. 
4.7a) et au Sud-Est du pays (granites intrusifs, pour une partie, dans le bassin sédimentaire de 








      54°W                                                                         53°45'W                                                                  53°30'W
Mana
5°30' N
      54°W                                                                         53°45'W                                                                   53°30'W
Dyke doléritique
Méta-pélites













































1964  ± 4 Ma
Ma29b biotite 





Fig. 4.3 : Carte de localisation de l'échantillonnage sur la rivière Maroni, coupe interprétative le 
long de la zone de prélèvement (fond géologique  d'après Vernhet et al., 1992).
Fig. 4.4 : Carte de localisation de l'échantillonnage sur la rivière Mana, coupe interprétative le 
long de la zone de prélèvement (fond géologique d'après Vernhet et al., 1992)
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Tableau. 4.1 : Données Ar/Ar
Ma29b (biotite)
Etape Atmosphérique 39ArK 37ArCa/39ArK 40Ar*/39ArK Age 
(%) (%) (Ma)
1 7,14 4,24 0,02 50,81 1829,95 ± 3,55
2 0,39 4,45 0,03 54,63 1912,56 ± 4,68
3 0,17 11,92 0,02 56,52 1952,97 ± 2,80
4 0,07 10,45 0,01 56,82 1959,97 ± 2,92
5 0.00 10,57 0,01 57,21 1967,47 ± 2,54
6 0,14 9,71 0,01 57,14 1965,90 ± 2,87
7 0,22 10,13 0,00 57,14 1965,81 ± 2,82
8 0,06 13,48 0,01 57,01 1963,24 ± 2,20
9 0,14 8,85 0,00 57,38 1970,87 ± 2,87
10 0,00 3,68 0,01 57,17 1966,60 ± 5,17
11 0,04 3,47 0,01 56,93 1961,57 ± 4,57
12 0,06 4,16 0,04 56,69 1956,46 ± 4,01
13 0,00 4,86 0,04 57,57 1974,88 ± 3,94
Age total 1955,90 ± 0,88
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Fig. 4.5 : Localisation des sites de prélèvements en Côte-d'Ivoire (carte géologique, Ouattara, 
1998)
Gr du sud-est (Fig. 4.7b)
Gr de Toumodi
  (Fig. 4.7a)
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2.2.1. Batholite de Ferké et granite de ceinture (Fig. 4.6) 
 
Le Batholite de Ferkessédougou est un vaste ensemble granitique de 400 km de long et 50 
km de large orienté N-NE. Les études pétrographiques et tectoniques dans la région de 
Katiola-Marabadiassa (Doumbia, 1997), de Zuénoula et dans la zone Sasca (Ouattara, 1998) 
ont montré le caractère complexe de ce batholite formé de petits plutons amalgamés. 
L’ensemble du batholite s’enracine apparemment au Sud-Ouest de la Côte-d’Ivoire (zone 
Sasca). Ce batholite intrude un ensemble de roches volcaniques et volcano-sédimentaires dans 
la partie centrale et nord du pays (Fig 4.5). L’orientation linéaire N-NE de ce batholite, 
parallèle à l’orientation des structures régionales est d’après certains auteurs une preuve de sa 
mise en place syntectonique (Yobou, 1993 ; Doumbia, 1997). Le contact avec l’encaissant se 
fait par l’intermédiaire de failles d’extensions crustales (Ouattara, 1998). Les conditions 
thermobaromètriques de mise en place sont variables du Nord au Sud. Dans la zone nord, 
celles-ci sont relativement faibles (schistes verts) alors que des conditions de températures 
plus élevées (600 à 700°C) sont observées au Sud (zone Sasca ; Ouattara, 1998). Dans la 
partie centrale et nord qui nous intéressent plus particulièrement, les études pétro-structurales 
et d’ASM (région de Zénoula, sites 2 à 8 ; Ouattara, 1998) ont montré le caractère 
magmatique et/ou de haute température (650 à 550°C) de la structure interne de plutons 
formant le batholite. La déformation interne est limitée à la bordure des différents plutons 
formant ce dernier. Les bordures Ouest et Est du batholite sont tectonisées, marquées par des 
orthogneiss mylonitiques à ultra-mylonitiques (Ouattara, 1998). La datation du batholite de 
Ferké a permis de donner un âge de 2094 ± 6 Ma (âge Pb/Pb ; Doumbia, 1997 ; Fig 4. 6). Les 
granites de Katiola (site 16) et du Fronan (site 17 et 18) situés au Nord-Est de Marabadiassa 
sont des granitoïdes à composition de TTG. Le granite de Katiola a un faciès de granodiorite 
alors que le Fronan a un faciès de tonalite (Doumbia, 1997). Ces deux massifs recoupent un 
ensemble de roches vertes (métabasites, métadolérites et amphibolites ; Fig. 4.6) et sont datés 
entre 2130 et 2110 Ma (Doumbia, 1998). 
Au total, 15 sites ont été échantillonnés dans le granite de Ferké. Les sites 2 à 8 ont été 
prélevés d’est en ouest depuis Zénoula jusqu'à Bongofla (Fig. 4.6). Nous avons évité de 
prélever en bordure des granites préalablement identifiés dans cette zone par télé-analyse et 
ASM (Ouattara,1998) et ceci afin de limiter les problèmes liés aux bordures de pluton 
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Fig. 4.6 : Localisation des sites de prélèvements dans le batholite de Ferké et les granites du 
Fronan et de Katiola (d'après Doumbia, 1997)
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2.2.2. Zone centrale (Fig. 4.7a) et sud-ouest (Fig. 4.7b) 
 
Le granite de Toumodi est un pluton de forme elliptique à composition de tonalite, 
intrudant des roches vertes. Le granite dans sa partie orientale est limité par une zone de 
failles (Fig 4.7a). Cette zone de failles appartient aux faisceaux de failles transcurrentes 
d’extension régionale du Brobo. Le site 20 a été échantillonné au Nord-Est de la ville de 
Toumodi (Fig 4.7a). 
Le reste des sites prélevés pour l’étude paléomagnétique provient du Sud-Est de la Côte-
d’Ivoire. Cette zone correspond à un ensemble de leucogranites d’orientation NE-SW intrusifs 
dans le bassin de la Comoé et de granodiorite, monzogranite dans la partie ouest (Fig. 4.7b).  
Les leucogranites sont pétrographiquement et chimiquement proches des granites 
formants le batholite de Ferké et sont rapportés à un événement tardif post 2,1 Ga (Delor, 
1992 ; Adou et al., 1995). Les granites de l’Ouest n’affectant pas thermiquement la série 
sédimentaire de la Comoé pourraient être plus anciens et constituer le fond du bassin 
sédimentaire paléoprotérozoïque. Ils sont, de plus, pétrographiquement et chimiquement 
proches des granites de Fronan et de Katiola. Les datations publiées concernant les 
leucogranites intrudant donnent un âge entre 2100 et 2000 Ma (Fig 4.7b ; Bonhomme, 1962 
recalculé dans Delor et al., 1992). Sur ces leucogranites des muscovites ont donné des âges de 
2006 ± 48 Ma à 2065 ± 29 Ma et des biotites de 1986 ± 21 Ma et 2000 ± 20 Ma (âges Rb/Sr ; 
Bonhomme, 1962 recalculé dans Delor et al., 1992). Une seule datation Rb/Sr est connue sur 
les granites de l’ouest du bassin et donne un âge de 2017 ± 84 Ma (Bonhomme, 1962 
recalculé dans Delor et al., 1992). Malgré tout, ces granites se rapprochant par de nombreux 
points de granites comme Fronan, Katiola (Doumbia, 1997) ou encore de Bondoukou (Touré 
et al., 1987) datés entre 2160 et 2120 Ma, ces derniers pourraient avoir un âge comparable. 
Les sites 21 à 26 on été échantillonnés dans les granites de l’Ouest du bassin (Fig. 4.7b) et 
les sites 27 à 32 dans les leucogranites et granites intrudant et métamorphisant les sédiments 
du bassin de la Comoé (Fig. 4.7b).  
Le site 19 n’appartient à aucune des zones précédemment décrites. Il s’agit d’une rhyolite 
échantillonnée dans la région de M’Bayakro. Une datation été effectuée sur cette roche par 
Kouamélan (1996) et donne un âge de 2178 ± 7 Ma (âge Pb/Pb sur deux zircons). Ces deux 
zircons sont sans doute hérités du protholite car sa position stratigraphique est identique aux 
autres rhyolites datées dans la région (2064 ± 30 Ma (âge Rb/Sr) ; Lemoine, 1988 ; 2105 ±1 
Ma, âge Pb/Pb ; Leake, 1992). Ceci permet de proposer un âge de mise en place entre 2060 et 
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Fig. 4.7 : Localisation des sites de prélèvements paléomagnétiques a) dans le granite de 
Toumodi (d'après Daouda Yao, 1998), b) dans les granitoïdes du sud-est (d'après Siméon et 
al., 1992) 
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IV. 3. Minéralogie magnétique 
 
L’identification des minéraux magnétiques et porteurs de la rémanence magnétique, est 
essentielle afin de pouvoir analyser les directions magnétiques et de déterminer le caractère 
primaire des minéraux ferromagnétiques porteur de cette rémanence.  
Afin de connaître les minéraux ferromagnétiques dans les roches échantillonnées en 
Guyane et Côte-d’Ivoire nous avons effectué des experiences thermomagnétiques et 
d’aimantation  rémanente isothermique au LMRO (laboratoire du magnétisme des roches 
d’Orléans) et réalisé des cycles d’hysthérésis à St Maur (IPGP). Une étude pétrographique au 
microscope métallogénique et éléctronique à balayage à l’ESEM a été menée sur les 
différentes roches échantillonnées. Certains spécimens ont fait l’objet d’une étude au Raman 
(méthode micro-spectroscopique) et de diffraction des rayons X. La teneur en titane et la 
composition chimique des minéraux ferromagnétiques a été mesurée à l’aide d’une sonde 
électronique de type CAMEBAX SX50 et CAMECA microbeam au service d’analyse 
commun CNRS-Université-BRGM. 
  
IV. 3.1. Expériences thermomagnétiques 
 
Des mesures de la susceptibilité magnétique en fonction de la température ont été menées 
sur des spécimens provenant des différents types de roches échantillonnées en Guyane et 
Côte-d’Ivoire afin de déterminer la température de Curie des minéraux ferromagnétiques. Les 
données ont été acquises avec un kappabridge (KLY3, AGICO geophysica) et un 
thermosensor (CS3 ; AGICO geophysica) en chauffant entre 40 et 700°C, une poudre (0,1 à 
0,3 g) d’une partie représentative de chaque type de roches prélevées. Des courbes 
thermomagnétiques représentatives des résultats obtenues sont présentées figures 4.8 et 4.9.  
L’analyse des courbes obtenues sur les granitoïdes de l’Oyapok (Figs, 4.8a, b et c) sont de 
deux types : 1) les spécimens OQ5 , ON1 (Figs. 4.8a, b) montrent, après une légère 
diminution de la susceptibilité magnétique entre 300 et 350°C (pyrrothite), une forte 
diminution entre 570 et 590°C caractéristique d’une magnétite pure ou avec une faible teneur 
en titane ; 2) Le spécimen PN1 (Fig. 4.8c) montre une diminution constante de la 
susceptibilité sans chute brutale avec une intensité extrêmement faible. Ce type de courbe est 




































































































































Fig. 4.8 : Courbes thermomagnétiques des spécimens représentatifs des roches 
échantillonnées en Guyane 
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Le spécimen PB1 (amphibolite ; Fig. 4.8d) a une courbe proche de celle des granitoïdes 
avec une chute de suceptibilité très prononcée vers 580°C caractéristique d‘une magnétite 
pure. Les spécimens 13-100 et 11 (méta-grauwackes d’Armina ; Figs. 4.8e, f) montrent la 
présence de magnétite pure ou pauvre en titane avec différentes concentrations en minéraux 
ferromagnétiques (chute plus ou moins importante de la susceptibilité entre 575 à 585°C). Ces 
courbes ne montrent pas de variation importante de la susceptibilité liée à la néoformation de 
minéraux ferromagnétiques lors du chauffage de l’échantillon (e.g. inversion de maghémites ; 
O’Reilly, 1984).  
La figure 4.9 montre une courbe représentative pour chaque type de granitoïdes 
échantillonné en Côte-d’Ivoire. La figure 4.9a correspond à un spécimen provenant du 
batholite de Ferké. Elle montre une diminution progressive de la susceptibilité et une faible 
chute entre 575 et 605°C caractéristique de la présence de magnétite et/ou d’hématite. Les 
courbes obtenues sur deux granites de ceinture au Nord et au Sud de la Côte-d’Ivoire 
(spécimens 16-124 ; Figs 4.9b et 21-152 ; Fig. 4.9c) sont caractéristiques de la présence de 
magnétite (chute de susceptibilité entre 580 et 590°C). Le spécimen 16-124 (Fig. 4.9b ; 
granite de Katiola) est très proche des courbes obtenues en Guyane sur les spécimens des sites 
ON ou OQ avec une faible diminution de la susceptibilité vers 350°C. On notera la présence 
d’une faible chute de susceptibilité vers 650°C (Fig 4.9c) caractéristique d’un minéral de la 
famille des ilméno-hématites. La courbe acquise sur le spécimen 32-240 (Fig. 4.9d ; 
leucogranite) est identique à celle obtenue sur le site PN en Guyane et indique une absence de 
minéraux ferromagnétiques dans la roche. 
 
IV. 3.2. Aimantation rémanente isothermique (ARI) 
 
L’ARI a été mesurée à l’aide d’un IM-10 (Impulse Magnetizer, AGICO Geofysica) sur 
des carottes de 2,5 cm de long. Après chaque étape d’aimantation croissante, 13 à 16 au total, 
la rémanence magnétique est mesurée avec un magnétomètre spinner (JR5, AGICO). 
Les courbes d’ARI ont essentiellement été acquises sur les granitoïdes de Côte-d’Ivoire 
(Figs. 4.10a, b, c et d), sur un méta-grauwacke dn Guyane (Fig. 4.10e).  
Les spécimens 02-10 (Fig. 4.10a) et 11-80 (Fig. 4.10b) proviennent du granite de Ferké, 
les spécimens 16-126 (Fig. 4.10c) et 21-156 (Fig. 4.10d) des granites de ceinture (Katiola et 
sud-ouest). Ces courbes confirment la présence de magnétite dans le batholite de Ferké et les 
granites de ceinture (saturation de l’échantillon entre 0,20 et 0,35T ; Fig. 4.10a, b et d). 













































































Granite de de Katiola et de Fronan
ON3
Méta-grauwackes
Fig. 4.11 : Jr/Js versus Hcr/Hc de certains spécimens de Guyane et de Côte-d'Ivoire. Les 
champs SD, MD ont été tracés d'après Dunlop, 1986.
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IV. 3.3 Courbes d’hystérésis 
  
Afin de connaître les caractéristiques physiques des minéraux ferromagnétiques identifiés 
grâce aux expériences thermomagnétiques et ARI, nous avons réalisé de courbes d’hystérésis 
au laboratoire paléomagnétique de Saint Maur (IPGP). Ces expériences d’acquisition de la 
rémanence induite en fonction du champ magnétique appliqué ont été effectuées avec un 
inductomètre couplé à un électro-aimant permettant d’obtenir un champ magnétique 
supérieur à 1,5 T. 
Des résultats sont présentés figures 4.11 et 4.12. Une dizaine de spécimens au total en 
Guyane et en Côte-d’Ivoire, correspondant aux différents types de roches échantillonnées, ont 
été étudiés. La figure 4.11 résume sur un graphique Jr/Js versus Hcr/Hc (ratios hystérétiques) 
les résultats obtenus. Les figures 4.12a, b et c correspondent à des spécimens provenant de 
granites prélévés en Guyane (sites ON, OQ, PL), les figures 4.12d et e à une amphibolite (site 
PA) et un méta-grauwacke respectivement. Deux spécimens du granite de Ferké (sites 11 et 
14 ; Figs. 4f, g) et deux spécimens provenant du granite de Katiola et du sud-est de la Côte-
d’Ivoire (sites 11 et 14 ; Figs. 4h et i) sont aussi présentés. La figure 4.11 montre que les 
magnétites dans les granitoïdes de Guyane (ON3, OQ6) et les granites dits de ceinture à 
composition de TTG (16-127) contiennent essentiellement des magnétites poly-domaines. Les 
courbes hystérésis sont très étroites, caractéristiques de ce type de minéraux (Fig. 4.12a, b et 
h) et correspondent à une faible force coercitive, compris entre 11 et 38 mT. Le reste des 
spécimens correspondent à des magnétites pseudo mono-domaine (Figs. 4.11, spécimens 11-
83, 11-85, 17-134, 22-179). Les courbes d’hystérésis sont moins étroites (Fig. 4.12d, e, f et i) 
et les forces coercitives calculées pour ces échantillons sont plus élevées (30 à 70 mT). La 
faible aimantation à saturation (< 60 A.m2/kg ; Fig. 4.12e, f et i) par rapport aux spécimens 
ayant des magnétites poly-domaines (Fig. 4.12a, b et h) suggère une concentration moins 
importante des minéraux ferromagnétiques dans ces roches et donc une contribution plus 
importante des minéraux paramagnétiques. 
Enfin, certains spécimens comme PL6 (granite de Guyane ; Fig. 4.12c) ou 14-114 (nord 
du granite de Ferké ; Fig. 4.12g) montrent une courbe d’hystérésis linéaire indiquant 
l’absence ou une très faible concentration de minéraux ferromagnétiques et la préponderance 
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Fig. 4.12 : Courbes d'acquisition de l'aimantation induite M en fonction du champ magnétique 
H appliqué : cycle hystérésis des échantillons représentatifs de Guyane et de Côte-d'Ivoire
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IV. 3.4. Etude pétrographique et chimique des minéraux magnétiques  
 
Afin de caractériser les relations spatiales entre les différents minéraux magnétiques mis 
en évidence par les études en laboratoire (magnétite et hématite) mais aussi la forme de ceux 
–ci, nous avons effectué l’étude pétrographique des différents faciès granitiques et méta-
sédimentaires de Guyane et de Côte-d’Ivoire. Au total, une trentaine de lames minces polies 
ont été étudiées. Après l’étude au microscope métallographique, certaines lames ont été 
examinées au microscope électronique à balayage (MEB). Tous les minéraux identifiés au 
microscope ou au MEB, quand ceux-ci n’étaient pas trop petits, ont été analysés à la sonde 
électronique. Les zones complexes ou trop petites ont été analysées ponctuellement au 
RAMAN à l’ISTO. Afin de connaître, lorsque cela a été nécessaire, la quantité relative dans la 
roche des différents minéraux ferromagnétiques (magnétite/hématite) ou savoir si de la 
maghémite était présente, des poudres de minéraux séparés électo-magnétiquement ont été 
analysées par diffraction des rayons X (motorisation INEL, avec une source Philips) à l’ISTO. 
Les analyses sondes des minéraux ferromagnétiques (magnétite et hématite) sont 
compilées sous la forme de tableaux dans l’annexe II. 
 
3.4.1. Etude pétrographique et chimique des magnétites 
 
Dans les granitoïdes de Guyane et de Côte-d’Ivoire, les études de lames minces ont 
permis de confirmer la présence de magnétite dans tous les cas. Les magnétites sont 
généralement automorphes (Fig. 4.13a, b et c) à sub-automorphes (Fig. 4.13d) de taille 
variable (15 µm à 75; Fig. 4.13). Des magnétites de grandes tailles ont été observées sur les 
sites ON (Fig. 4.13a), OQ et 16 (Fig. 4.1d) dont le caractère poly-domaine a été mis en 
évidence grâce aux ratios hystérétiques (Fig. 4.11). On notera que certaines magnétites, 
exclusivement observées en Côte-d’Ivoire, dans les granites de ceinture ont des formes sub-
automorphes à arrondies et présentent une auréole d’hématite (Fig. 4.13d) parfois très 
développée (Fig. 4.14a). L’ilménite, principalement, mais aussi la pyrite constituent les 
principaux oxydes et sulfures de fer accessoires dans ces roches. On notera que seule 
l’ilménite a été identifiée dans certains granites (sites PL, PN, partie nord du granite de Ferké 
et leucogranites du sud-ouest). Ceci confirme l’absence de minéraux ferromagnétiques 
soupçonnée grâce aux courbes thermomagnétiques (Figs. 4.8c et 4.9d) et aux cycles 
d’hystérésis (Figs. 4.12c et 4.12g).  
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Figure. 4.13 : Planche photographique 1 
30 µm 30 µm 
30 µm 30 µm 
Photographie au microscope en lumière réfléchie
d’une magnétite automorphe (diorite, site ON5,
lame ON, X200, Guyane). 
Photographie au microscope en lumière réfléchie 
d’une magnétite sub-automorphe (granite à 
biotite, site OI, lame OI5, X200, Guyane). 
Photographie au microscope en lumière réfléchie
d’une magnétite automorphe. Début de 
remplacement de cette magnétite par de l’hématite
dans les plans {111} et les fractures. (granodiorite,
Photographie au microscope en lumière réfléchie 
de magnétite sub-automorphe présentant une 
auréole d’hématite (Granite de Katiola, site 16, 
lame16-124, x200 ; Côte-d’Ivoire). 
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Photographie en électrons rétrodiffusés d’une
magnétite montrant une auréole d’hématite très
développée (granite du Fronan, site 17 , lame 17-
Photographie au microscope en lumière réfléchie 
de magnétite automorphe dans un méta-
grauwacke (rivière Maroni, site 13 ; lame 13-127, 
x100 ; Guyane. 
Photographie en électrons rétrodiffusés d’une
ancienne magnétite totalement pseudomorphosée
en hématite (granite de Katiola, site  16, Lame
16-124 ; Côte-d’Ivoire). 
Exsolution d’hématite dans le plan {0001} d’une 






Figure. 4.14 : Planche photographique 2 
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Les analyses chimiques ont montré que les magnétites étaient pures ou pauvres en titane 
(Figs 4.15a, b, c, e et f) comme attendu d’après les expériences thermomagnétiques. 
Dans les méta-grauwackes de la Guyane, l’étude pétrographique a montré la présence de 
magnétites automorphes non déformées (Fig. 4.14b). L’analyse chimique a confirmé qu’il 
s’agissait de magnétite pauvre en titane (Fig. 4.15d).  
 
3.4.2. Etude pétrographique et chimique des hématites 
 
Comme nous l’avons vu précédemment, l’hématite a été identifiée au pourtour de 
magnétites dans les granites de ceinture de la Côte-d’Ivoire (Figs. 4.13c, d et 4.14a). On peut 
trouver dans ces granites des magnétites totalement transformées en hématite (Fig. 4.14c) ou 
seulement dans les fractures ou le plan 111 de la magnétite (Fig. 4.13c). L’hématite (αFe2O3) 
en pseudomorphose partielle ou totale de la magnétite (αFe304) est connue (Haggerty, 1976) 
dans les granites et est le plus souvent associée à une perturbation de type thermique mettant 
en jeu des fluides (variation fO2) percolant les granites (Lindsley, 1976). Ce type de 
transformation chimique se déroule à moyenne température (300 à 550°C ; Haggerty, 1976) et 
dépend de la taille des magnétites. L’absence de maghémite en bordure des reliques de 
magnétite permet de plus, d’exclure un processus supergène pour la formation de cette 
hématite (Fig. 4.16). Une autre occurrence de l’hématite (en exsolution dans l’ilménite) a été 
observée dans les granites de Côte-d’Ivoire (Fig 4.14d). Ces exsolutions d’hématite suivant le 
plan 0001 de l’ilménite sont bien connues dans les granites (Haggerty, 1976) et sont 
caractéristiques d’intrusions profondes et se produisent lors d’un refroidissement ménagé du 
granite.  
Les analyses chimiques des hématites montrent qu’il s’agit dans la majorité des cas 
d’hématite sans titane (Figs. 4.15e et f). Les analyses indiquent une variation de la quantité de 
fer due à des oxydations variables de la magnétite dans les différentes roches (voir Annexe 
II). La quantité relative d’hématite dans ces roches par rapport à la magnétite est difficile à 
estimer; malgré tout, nous avons analysé aux rayons X une poudre de minéraux 
ferromagnétiques d’un de ces granites (site 22 ; Fig 4.17a). Qualitativement, on voit sur la 
figure 4.17a que l’hématite est majoritaire dans cette roche par rapport à la magnétite (2 pics 
principaux). Nous avons la même expérience sur un méta-grauwacke. Dans ce spécimen, 
seuls les pics de la magnétite apparaissent sur le spectre (Fig. 4.17b) et aucune trace de 
maghémite ou d’hématite n’a été mise en évidence. 
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Fig. 4.15 : Composition des magnétites et des hématites dans les roches de Guyane et de 
Côte-d'Ivoire
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Figure. 4.16 : Spectre raman d’une hématite (500 secondes de comptage) et point d’analyse correspondant 
(lame 16-124, Côte-d’Ivoire). 
























Fig . 4.17 :  Spectres de diffraction des rayons X sur poudre 
b) 14-104 (méta-grauwacke, Guyane)





Chapitre IV : Synthèse des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques du craton des Guyanes et 
d'Afrique de l'Ouest : apport d'une étude paléomagnétique et ASM en Guyane et en Côte-d'Ivoire
134
Chapitre IV : Synthèse des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques des craton des Guyanes et 





IV. 4. Etude de l’ASM  
 
 
Les mesures d’ASM ont été effectuées au laboratoire de magnétisme des roches d’Orléans 
(LMRO) avec un kappabridge (KLY-3, Agico geofysica). La totalité des échantillons prélevés 
en Côte-d’Ivoire et en Guyane a été mesurée. Les résultats de l’ASM des granitoïdes de 
l’Oyapok ont été présentés dans le chapitre III. Les fabriques magnétiques sont triaxiales avec 
des ellipsoïdes plano-linéaires au Nord et essentiellement linéaires dans le Sud de l’Oyapok. 
Le caractère syn-cinématique et/ou syn-crystallisation des fabriques magnétiques est 
confirmée par l’absence de microstructures liées à une déformation post-solidus de moyenne 
et basse température dans ces granites. Nous ne présenterons dans ce paragraphe que les 
résultats obtenus sur les granitoïdes de Côte-d’Ivoire et de la série méta-sédimentaire 
d’Armina en Guyane. 
 
IV. 4.1. Résulats de l’ASM sur les granitoïdes de Côte-d’Ivoire 
 
Le paramètre de degré d’anisotropie (P’) est compris entre 1,04 et 1,37 avec une majorité 
de site ayant une anisotropie inférieure à 1,15 (tableau 4.2). Les sites du batholite de Ferké 
montrent en général une anisotropie plus importante que les granites du sud-est (tableau 4.2). 
Le diagramme P’ versus T (Fig. 4.18a) de tous les échantillons indique que les sites provenant 
du batholite de Ferké et des granites de ceinture (Fronan, Katiola, Toumodi) ont une 
ellipsoïde magnétique plano-linéaire (paramètre T positif et négatif ; Fig. 4.18a). Les sites du 
sud-est ont par contre, majoritairement un paramètre T positif caractéristique d’une 
déformation planaire (Fig. 4.18a, tableau 4.2). 
 
L’intensité de la susceptibilité est variable selon les sites. Cette variation est due à la 
présence en quantités différentes de minéraux ferromagnétiques et à la présence ou non de 
magnétite dans les différents faciès granitiques. Cette variation de faciès et de quantité de 
minéraux ferromagnétiques est directement liée aux compositions chimiques variables des 
granites échantillonnés (Fig. 4.18b). Comme nous l’avons vu dans la partie minéralogique, les 
granites de ceinture ainsi que certains faciès du batholite de Ferké et les sites 21, 22 et 23 au 
Sud-Est présentent des magnétites dans leur composition. Ces granites ont une susceptibilité 

































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tableau 4.2 : Résultats de l'ASM dans les granitoïdes de Côte-d'Ivoire 
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Il semble que les échantillons du batholite de Ferké, ayant une forte susceptibilité, ont un 
paramètre P’ plus important (Fig. 4.18b). Ceci a déjà été observé dans le batholite de Ferké 
par Ouattara (1998) et serait lié aux décrochements ductiles en conditions sub-magmatiques 
qui permettraient la néoformation de minéraux ferromagnétiques dans les minéraux 
ferromagnésiens. Malgré tout, cette anisotropie reste forte dans les sites ayant une 
susceptibilité plus faible (e.g. sites 9 et 14, tableau 4.2). L’essentiel des granites du sud-est et 
la moitié des sites prélevés dans le batholite de Ferké ont une susceptibilité faible (1,7x10-5 à 
6,7x10-5 SI ; tableau 4.2). Dans ces roches ce sont les minéraux paramagnétiques (biotite et 
amphibole) qui contribuent majoritairement à l’ASM (Gleize et al., 1993). 
 
Les fabriques magnétiques observées dans le batholite de Ferké sont majoritairement 
triaxiales (Fig. 4.19) et comme nous l’avons vu précédemment le paramètre de forme (T) 
indique un ellipsoïde magnétique de type plano-linéaire.  
Les directions des axes principaux de susceptibilités K1 (linéation magnétique), K2 (axe 
intermédiaire) et K3 (foliation magnétique) sont présentées sur la figure 4.19. La linéation 
magnétique (K1) est en général faiblement inclinée et de direction NNE-SSW à NNW-SSE 
(Fig. 4.19). Cette direction est conforme à la direction générale du batholite. La foliation 
magnétique définie par K3 est en général compatible avec celle mesurée sur le terrain (Fig. 
4.19). K1 présente des inclinaisons variables. Ces variations sont essentiellement dues aux 
positionnements des prélèvements effectués dans différentes zones de plutons amalgamés 
(Ouattara, 1998). Les fabriques magnétiques observées dans le batholite sont en effet, d’après 
les études de Ouattara, variables du cœur à la bordure de ces petits plutons. Elles sont 
planaires au cœur et deviennent linéaires en bordure. Ces variations de fabriques magnétiques 
sont interprétées comme le passage d’une déformation sub-magmatique au cœur à sub-solidus 
en bordure (Ouattara, 1998). 
 
Dans les granites de Katiola, de Fronan ou de Toumodi (Fig 4.19, 4.20a ; granites de 
ceinture) les linéations magnétiques (K1) sont fortement pentées (tableau, 4.2, Figs. 4.19, 
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Fig. 4.19 : Projection stéréographique (hémisphére inférieur) des directions des axes 
principaux de susceptibilités dans le batholite de Ferké et les granites de ceinture (fond 
géologique Doumbia et al.,1997). La moyenne par site des axes principaux est aussi indiquée. 
Foliation magnétique
Foliation (mesurée in situ)
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Les granites du sud-est (Fig. 4.20b) montrent des linéations magnétiques, pour la majorité 
faiblement inclinées, de direction générale NNE-SSW à NNW-SSE compatible avec 
l’orientation mégascopique des massifs granitiques (e.g. sites 21, 22, 29 et 31 ; Fig. 4.20b). 
Les foliations magnétiques sont en accord avec celles observées sur le terrain, sub-verticales 
dans les sites 21, 22 , 27, 29 et 31 (Fig. 4.20b) ou sub-horizontales dans les sites 24, 25, 26, 
28 et 32 (Fig. 4.20b).  
Les sites 20 (Toumodi) 21, 22 (granodiorite) et le site 23 (monzogranite) sont affectés par 
une fracturation N020 à N040 (Vidal et al., 1996) traduisant des décrochements tardi à post 
cristallisation. Le caractère planaire des fabriques magnétiques et les directions de foliations 
magnétiques sont compatibles avec les observations pétrostructurales de Vidal et al, (1996 ; 
sites 20, 21 et 22 ; Fig. 4.20a, b). Ces roches ont subi le raccourcissement NW-SE daté entre 
2090 Ma et 2060 Ma (Milési et al., 1989 ; Vidal et al., 1996). Ce raccourcissement s’exprime 
régionalement par des décrochements N0° senestres comme l’accident de Brobo bien visible 
en bordure est du granite de Toumodi (Fig. 4. 20a).  
Les autres granites (sites 24 à 32) présentent parfois un rubannement magmatique de 
direction NNW-SSE (Vidal et al., 1996). Ce rubannement est comparable en direction avec 
les foliations magnétiques observées dans les parties externes des plutons (sites 27, 29, 31 ; 
Fig. 4.20b). Malgré tout, la majorité des foliations magnétiques observées dans ces 
leucogranites indique une foliation sub-horizontale (Fig. 4.20b) conforme aux observations 
faites au cœur de ces plutons. Ces foliations plates sont interprétées comme des structures de 
sommet de coupole (Vidal et al., 1996 ; Ouattara, 1998). Les granites leucocrates (sites 27 à 
32) sont décrits par Vidal et al., (1996) comme syn-cinématiques de la déformation NW-SE. 
 
En conclusion, il semble que les granites étudiés à l’exception des granites de ceinture et 
des granites apparentés (sites 21 à 26), montrent des fabriques magnétiques syn à tardi-
magmatique. Pour l’ensemble de ces granites, les fabriques magnétiques enregistrent la phase 
«d’ascension» au cœur des plutons correspondant à des structures de toit de plutons avec des 
foliations magnétiques sub-horizontales et la phase «d’expansion» caractérisée par des 
foliations magnétiques sub-verticales en bordure de pluton. Dans ce contexte de 
décrochement et de serrage régional, la phase d’expansion est exagérée en bordure des petits 
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Fig. 4.20 : Projections stéréographiques (hémisphére inférieur) des directions des axes 
principaux de suscéptibilités dans le granite de Toumodi et les granites du sud-est de la Côte-
d'Ivoire. La moyenne par site de ces axes principaux est aussi indiquée. Fonds géologiques 
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L’effet tectonique du serrage régional NW-SE est limité aux bordures des granites plus 
anciens (granites de ceinture et granites de l’ouest du bassin de la Comoé). Cette tectonique 
ne semble néanmoins pas affecter les fabriques magnétiques au cœur de ces plutons montrant 
des foliations magnétiques sub-horizontales de toit de pluton (e.g. site 24 et 25).  
Ces résultats sont comparables aux conclusions de Vidal et al, (1996) qui indiquent que le 
raccourcissement NW-SE est entièrement absorbé par la déformation décrochante limitée aux 
bordures des granites et aux grands décrochements comme ceux affectant la bordure du 
Batholite de Ferké, ou la faille du Brobo. 
 
IV. 4.2. Résultat de l’ASM de la série méta-sédimentaire d’Armina 
 
Les résultats numériques de l’ASM sont regroupés tableau 4.3, figures 4.21 et 4.22. La 
figure 4.22 montre les projections stéréographiques des axes principaux de la susceptibilité 
magnétique et la moyenne de ces axes (Bingham, 1963) des sites échantillonnés sur les 
rivières Maroni (Fig. 4. 22a) et Mana (Fig. 4.22b). 
Les méta-grauwackes et méta-pélites ont des susceptibilités comprises entre 3,1x10-4 et 
4,0 x10-2 (tableau 4.3). Les valeurs faibles de susceptibilités de certains sites (16, 18 ou 11) 
indiquent une forte participation des minéraux paramagnétiques (tableau 4.3). Au contraire 
dans les sites 12 et 13 (tableau 4.3) les minéraux ferromagnétiques influent majoritairement 
sur l’ASM. Le paramètre P’ est fort dans tous les sites, compris entre 1,12 et 1,37 (tableau 
4.3). Pour les sites 12 et 13, le paramètre P’ moyen est plus important variant de 1,26 à 1,37 
(tableau 4.3 ; Fig. 4.21a). On voit sur la figure 4.22b une relation entre la susceptibilité et 
l’augmentation du degré d’anisotropie. Le paramètre T est négatif dans les sites 11, 12 et 13 et 
positif dans les sites 14, 16, 18 (tableau 4.3). Si on s’intéresse aux paramètres P’ et T au 
niveau du spécimen, il apparaît que les échantillons ayant une susceptibilité supérieure à 
7,5x10-4 SI (sites 12 et 13) ont un paramètre T négatif alors que les autres spécimens sont 
majoritairement positifs. Les échantillons prélevés sur la rivière Mana, plus proches des 
intrusions granitiques ont un paramètre T plus positif, caractéristique d’une fabrique 
magnétique planaire. Les sites 11, 12, 13 et 14 ont une fabrique magnétique plano-linéaire 
tendant vers une fabrique linéaire pour les échantillons ayant une forte susceptibilité (> 
7,5x10-4 SI  ; Fig. 4.21a). La variation de la teneur en minéraux ferromagnétiques dans ces 
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Riche en magnétitePauvre en magnétite











1 1,2 1,4 1,6
sites 16 et 18
sites 11,12 et 14 (K<7,5x10-4 SI)
sites 12,13 (K>7,5x10-4 SI)
Fig. 4.21 : Diagrammes  P'-T (a) et K-P' (b) des spécimens de méta-sédiments de la série 
d'Armina
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Foliation (mesurée in situ)
Fig. 4.22 : Projections stéréographiques (hémisphére inférieur) des directions des 
axesprincipaux de susceptibilités des sites du Maroni (a) et de la Mana (b) (fonds 
géologiques d'après Vernhet et al., 1992). La moyenne par site de ces axes principaux et aussi 
indiquée.
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Les fabriques magnétiques sont triaxiales (Figs. 4.22a et b). La linéation magnétique est peu 
pentée pour la majorité des sites et de direction constante, NW-SE (Figs. 4.22a et b). Seul le 
site 16 présente une linéation sub-verticale probablement due à la proximité de l’intrusion 
granitique (Fig. 4.22b). La foliation magnétique est toujours sub-verticale et proche de celle 
mesurée sur le terrain (Figs. 4.22a et b). Cette foliation magnétique NE-SW sub-verticale 
mime la bordure des granites (Fig. 4.22b) en contact vertical avec les sédiments. L’origine de 
cette fabrique magnétique avec des foliations et des linéations de directions et d’inclinaisons 
constantes sub-parallèles à la schistosité régionale est clairement tectonique et pro-partée due 
aux intrusions granitiques. Le caractère planaire des sites 16 et 17 et plano-linéaire de la 
majorité des spécimens des sites 11, 12, 14 peut être mise en relation avec la phase 
d’expansion des intrusions granitiques. Les assemblages minéralogiques (grenat, biotite, 
staurotide et parfois andalousite) indiquent des pressions et des températures de mise en place 
minimum pour ces granites de 3 à 4 kbars et 500 à 550°C.  
 
IV. 5. Paléomagnétisme 
 
L’aimantation rémanente naturelle (ARN) a été mesurée avec un magnétomètre spinner 
JR5 (AGICO geophysica). Plus de 200 échantillons de Guyane et 180 de Côte-d’Ivoire ont été 
désaimantés progressivement par chauffage et champ alternatif (AF). La susceptibilité 
magnétique volumique a été mesurée après chaque palier de chauffe. Aucune variation 
évidente de celle-ci n’a été observée durant la désaimantation indiquant qu’il n’y eu que peu 
de transformation minéralogique pendant le traitement thermique. 
  
IV. 5.1. Résultats paléomagnétiques de Guyane 
 
La variation de l’intensité de l’ARN dépend du type de roches échantillonnées (Figs. 
4.23a, b et c).  
Dans les granitoïdes deux groupes peuvent être séparés (Fig. 4.23a). Le premier groupe 
est caractérisé par des intensités de l’ARN comprises entre 5x10-5 et 5x10-3 A/m, le second 
par des intensités plus élevées (>5x10-3 A/m). Ces deux groupes correspondent aux variations 
de faciès pétrographiques, les granites étant pauvres en minéraux ferromagnétiques alors que 
les TTG (zone sud de l’Oyapok) en sont riches (voir Chapitre III et Chapitre IV.3). 200 
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a) Granitoïdes de l'Oyapok
b) Amphibolites
c) Méta-grauwackes et méta-pélites (Armina)
Fig. 4.23 : Histogrammes des Intensités de l'ARN dans les différents types de roches 
échantillonnées en Guyane
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Les diagrammes orthogonaux (Zijderveld, 1967) typiques des granitoïdes de l’Oyapok sont 
présentés figure 4.24. Trois groupes ont été séparés d’après les directions magnétiques : 
 
- Le premier groupe montre, après l’élimination d’une composante de basse 
température (<250°C), une composante de haute température avec une déclinaison 
SSE ou NNW avec une inclinaison faible vers le haut ou vers le bas, respectivement 
(Figs. 4.24a et b). Les températures de déblocage sont comprises entre 525 et 570°C, 
caractéristiques de la magnétite (Figs. 4.24a et b). Les directions moyennes de deux 
polarités (Fig. 4.25a) présentent un test d’inversion de classification I (MacFadden 
et Lowes, 1981 ; MacFadden et McElhinng, 1990). 
- Le second groupe montre une composante de déclinaison W ou E avec une 
inclinaison faible vers le bas ou le haut, respectivement (Figs. 4.24c et d). Les 
températures de déblocage sont typiques de la magnétite, comprises entre 530 et 
570°C. Les quatre sites montrent deux polarités (Fig.4.25b) et présentent un test 
d’inversion de classe I (MacFadden et Lowes, 1981 ; MacFadden et McElhinng, 
1990) 
- Le troisième groupe correspond à des spécimens ne montrant aucune 
rémanence magnétique (sites OF, PK, PL, PM, PN ; Fig. 4.24e) ou des directions 
dispersées à l’intérieur du site (sites OO, OP et OL). Pour ces sites les directions 
individuelles par échantillon sont bien définies mais elles ne montrent pas une 
distribution fisherienne. L’origine de cette dispersion est mal comprise mais ce 
phénomène a déjà été observé dans certaines études paléomagnétiques de 
granitoïdes précambriens (e.g. Piper, 1981 ; Hargraves et Onstott, 1984). Ces sites 
seront exclus de la suite de la discussion. 
 
Pour les deux premiers groupes, une direction moyenne par site a été calculée et est 
présentée tableau 4.4. Dans certains sites, seulement la moitié des spécimens a été utilisée 
pour calculer la moyenne (tableau 4.4). La dispersion au sein de ces sites n’est pas en relation 
avec la variation de l’ARN ou à une forte anisotropie de susceptibilité magnétique. Les sites 
proches, correspondant à un même pluton, ont été regroupés avant de calculer une moyenne 
(e.g. OR, OS, OT ; tableau 4.4). Les directions sont différentes du champ actuel (Figs. 4.25a 
et b) et de la direction identifiée pour les dykes jurassiques (D= 8° ; I = -1° ; Nomade et al., 
2000). De plus, chaque groupe de directions montre un test d’inversion intermédiaire (Fig. 
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Fig. 4.24 : Diagrammes orthogonaux (Zijderveld, 1967) de désaimantation par chauffage et AF 
des granitoïdes et amphibolites de l'Oyapok. Les figurés solides et vides correspondent au plan 
horizontal et vertical respectivement.
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Enfin le porteur de l’aimantation rémanente est clairement identifié comme étant une 
magnétite faiblement titanée automorphe (non déformée) et non altérée (absence de 
maghémite) (c.f. paragraphe IV.3.4). Ces arguments indiquent que la rémanence de hautes 
températures isolée est probablement primaire, paléoprotérozoïque, pour les granitoïdes de 
l’Oyapok. 
 
Les amphibolites échantillonnées (2 sites) montrent une faible variation de l’intensité de 
l’ARN marquée par un histogramme unimodal (1x10-2 à 10 A/m) avec une majorité de 
spécimens entre 1 et 5 A/m (Fig. 4.23b). Les diagrammes orthogonaux (Zijderveld, 1967) 
représentatifs de la désaimantation de ces roches sont présentés sur les figures 4.24f et g. Une 
composante magnétique unique de déclinaison SE et une inclinaison moyenne vers le haut a 
été mise en évidence aussi bien par chauffage qu’en AF (Figs. 4.24f et g). Les diagrammes 
orthogonaux indiquent que la direction magnétique rémanente est portée par un minéral de 
champ coercitif <50mT ayant une température de déblocage comprise entre 550 et 570°C. 
Ces caractéristiques physiques sont typiques de la magnétite. La présence de magnétite est 
confirmée par les expériences thermomagnétiques et les observations pétrographiques (c.f. 
paragraphe IV.3). Les directions moyennes par site (tableau. 4.4) dans les amphibolites sont 
distinctes des composantes magnétiques identifiées pour les dykes jurassiques (D= 8° ; I = -
1° ; Nomade et al., 2000) et de la direction du champ magnétique terrestre actuel (D= 342° ; 
I= 18,5°). Ceci plaide pour une aimantation rémanente primaire concernant ces amphibolites. 
 
Les méta-sédiments d’Armina ont, de la même manière que les granitoïdes, une intensité 
de l’ARN variable résultat de l’hétérogénéité de la concentration de la magnétite dans ces 
roches (Fig. 4.23c ; voir Paragraphe IV.3.4.2). Les spécimens des sites 12 et 13 ont une 
intensité comprise entre 1x10-2 et 1 A/m alors que les autres spécimens ont des intensités 
variant de 1x10-5 à 5x10-3 A/m. La désaimantation des méta-sédiments échantillonnés au 
Nord-Ouest de la Guyane a été essentiellement réalisée par AF. Après l’élimination d’une 
composante à très faible champ magnétique (<4mT ; Fig. 4.26a), l’intensité décroît 
linéairement vers l’origine (Figs. 4.26a et b) montrant une composante de déclinaison NW à 
NNW et une faible inclinaison vers le bas. Les méta-sédiments étant plissés, nous avons 
calculé les directions avant et après le plissement afin de réaliser un test du pli (Figs. 4.27a et 
b). La figure 4.27 montre les directions moyennes par site en repère stratigraphique (avant le 










Fig. 4.25 : Projections sétérographiques (hemisphère inférieur ; Schmidt) des directions 
moyennes par site des TTG (a) et granites (b). Les synboles solides et vides correspondent à 
une inclinaison vers le bas et vers le haut respectivement.
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Fig. 4.26 : Diagrammes orthogonaux de désaimantation de méta-grauwacke de la série 
d'Armina. Le symbole solide (vide) représente le plan horizontal (vertical)
a) b)
Fig. 4.27 : Projections sétérographiques (hemisphère inférieur ; Schmidt) des directions 
moyennes par site des méta-sédiments avant (a) et aprés (b) corrections de pendages. Synbole 
solide (vide) correspond à une inclinaison vers le bas (haut)
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Le groupement des directions moyennes est meilleur avant dépliage qu’après, indiquant 
que le « test du pli » est négatif et que l’aimantation a été acquise après le plissement (K1/K2 
= 9,51 ; McElhinny, 1964). Le plissement et le métamorphisme de cette série sédimentaire 
étant consécutifs à l’intrusion de granites, on peut penser que l’aimantation rémanente a été 
acquise pendant la phase thermique associée à ces intrusions. La moyenne de ces directions 
est distincte du champ terrestre actuel (D= 342 ; I= 18,5) et de la direction des dykes 
jurassiques (D= 8 ; I = -1 ; Nomade et al., 2000). Ces arguments vont dans le sens d’une 
aimantation ancienne, paléoprotérozoïque des méta-sédiments de la série d’Armina 
correspondant à l’âge des intrusions granitiques métamorphisant cette série sédimentaire. 
  
Les sites paléomagnétiques ayant été échantillonnés sur une grande surface géographique, 
nous avons transféré les directions moyennes en pôles magnétiques afin de les interpréter 
dans un sens tectonique. La figure 4.28 présente tous les pôles moyens de chaque site sur une 
projection de type Haitoff. Tous les sites sont regroupés en deux ensembles à l’exception du 
site PC (Fig. 4.28). Ce site est proche de celui du Jurassique et pourrait correspondre à une 
réaimantation, donc il a été éliminé de la moyenne. Le premier groupe de pôles correspond à 
une partie des granitoïdes, le site PA (amphibolite) de l’Oyapok et les méta-sédiments de la 
série d’Armina (tableau 4.4). Le second groupe de pôles correspond aux autres granitoïdes et 
à l’amphibolite du site PB. Un pôle moyen a été calculé pour chaque groupe et nommé A et B 
respectivement ; A : λA = -62°N, φΑ = 61°E, k=18, A95 = 10°, N = 15 et B : λB = -5°N, φΒ = 
50°E, k= 26, A95 = 18°, N = 5. Les âges estimés d’acquisition de la rémanence magnétique 
pour ces deux pôles seront discutés dans la partie IV. 6.  
 
IV. 5.2. Résultats paléomagnétiques de Côte-d’Ivoire 
 
L’histogramme des intensités de l’ARN des spécimens échantillonnés dans le batholite de 
Ferké est bimodal (Fig. 4.29a). Les intensités sont comprises entre 1x10-4 et 10 A/m avec 
deux maximum 1x10-3 à 5x10-3 et 1x10-1 et 5x10-1 A/m, respectivement. Les variations 
d’intensité de l’ARN dans le granite de Ferké sont dues aux différentes compositions 
chimiques des plutons formant ce batholite. Des diagrammes orthogonaux de désaimantations 
représentatifs des spécimens de ce batholite sont présentés figure 4.30. Trois types de 
comportements sont observés d’après les directions magnétiques. 
Granitoïdes, amphibolite et 
méta-sédiments 
Granites et amphibolite 
B
A
FIg. 4.28 :  Pôle paléomagnétique de chaque site et moyennes des deux groupements  A et B
(Projection de type Haitoff ).
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Tableau 4.4: Résultats paléomagnétiques de Guyane
Site Localisation n/N D I l f k A95
Slong Slat (°) (°) °N °E (°)
Granitoïdes
FV 3°41'17" 51°58'35" 4/6 323 -6 -52 29 15 21
FX 2°39'59" 52°31'30"
5/9 342 2 -77 32 31 12
FY 2°40'42" 52°31'11"
OA 3°43' 19" 51° 57'23" 6/8 341 60 -49 104 21 11
OF 2°47'03" 52°28'31" Absence de minéraux ferromagnétiques
OJ 2°39'15" 52°32' 28" 3/6 127 -22 -37 49 68 9
OL 2°34'24" 52°31'32 Directions magnétiques dispersées
OM 2°31'53" 52°33' 10" 3/6 339 -23 -67 3 9 32
ON 2°31'07" 52°33'38" 5/6 351 -1 -81 22 17 15
OO 2°26'02" 52°32' 40" Directions magnétiques dispersées
OP 2°25'30" 52°38'35" Directions magnétiques dispersées
OQ 2°20'55" 52°40'25" 6/6 332 53 -50 89 82 9
PC 2°11'20" 52°54'37" 3/4 27 -18 61 61 59 16
PJ 2°17'44" 52°49'09" 3/6 141 -39 -47 68 180 9
PK 2°46'21" 52°31'20" Absence de minéraux ferromagnétiques
PL 2°46'21" 52°31'20" Absence de minéraux ferromagnétiques
PM 2°46'21" 52°31'20" Absence de minéraux ferromagnétiques
PN 2°46'21" 52°31'20" Absence de minéraux ferromagnétiques
Amphibolite
PA 2°14'55" 52°52'23" 5/8 173 -57 -55 116 33 11
Métagrauwackes d'Armina
11 05°08'30" 54°20'50" 3/6 344 14 -73 41 84 14
12 05°08'19" 54°21'05" 5/7 328 12 -58 38 19 18
13 05°02'46" 54°25'09" 4/8 335 31 -63 63 45 10
14 05°02'41 54°25'08" 3/7 330 30 -59 58 16 24
16 5°18'27" 53°36'34" 4/9 344 44 -64 90 16 20
18 5°11'22" 53°40'38" 4/7 327 19 -54 46 29 13
Moyenne A N=15 -62 61 18 10
Granite
FS 3°43'16" 51°56'27"
5/8 287 14 -17 44 20 18
FT 3°43'15" 51°56'43"
PJ2 2°17'42" 52°49'11" 3/6 80 -38 9 59 257 8
OR 2°22'03" 52°41'16"
OS 2°20'50" 52°43'02" 10/18 89 -2 1 38 13 14
OT 2°20'15" 52°44'04"
OI 2°39'22" 52°31'43" 3/5 277 4 -7 39 21 17
Amphibolite
PB 2°11'48" 52°54'04" 5/9 103 -39 -12 59 13 22
Moyenne B N=8 -5 50 26 18
n/N: nombre de spécimens ayant participé au calcule de la moyenne/nombre de spécimens désaimantés ; D: Déclinaison ; 
I : Inclinaison
 ; l: latitude du pôle ; f: longitude du pôle ; k: paramètre de précision ; A95: interval de confiance à 95%
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Dans le premier groupe, la plupart des spécimens présentent une mono-composante (Fig. 
4.30a). Seuls  quelques spécimens montrent deux composantes, l’une à basse température et 
l’autre de haute température (Fig. 4.30b). Les directions isolées à basse température sont 
dispersées. Il s’agit donc probablement d’une aimantation visqueuse ou d’une réaimantation 
partielle. Les directions isolées à haute température sont cohérentes avec une déclinaison NW 
et une inclinaison faible vers le bas. Les températures de déblocage sont comprises entre 500 
et 620°C, caractéristiques de la magnétite et de l’hématite. La présence d’hématite avait été 
mise en évidence grâce aux expériences thermomagnétiques et l’IRM dans quelques 
spécimens provenant du batholite de Ferké (c.f. Paragraphe IV. 3.1 et IV 3.2). Les deux 
minéraux ferromagnétiques portent la même direction. D’après l’étude microscopique et au 
MEB, l’hématite est le résultat de l’oxydation de la magnétite en condition de température 
supérieure à 400°C. Ceci étant dit la magnétite est donc plus ancienne que l’hématite. La 
cohérence des directions magnétiques isolées dans la magnétite et l’hématite indique soit une 
altération très rapide après la cristallisation soit une réaimantation totale. Les multiples 
intrusions formant le batholite (Ouattara, 1998) sont accompagnées de circulation de fluide. 
Cette circulation de fluide péné-contemporaine de ces intrusions pourrait expliquer la 
formation d’hématite durant le stade tardi-magmatique.  
 
Le second groupe correspond à une composante de direction E à SE et à une inclinaison 
faible vers le bas (Figs. 4.30c et d). Cette composante magnétique est observée aussi bien par 
désaimantation thermique que par AF (Figs. 4.30c et d). Cette composante est restreinte aux 
sites du nord du granite de Ferké, sites 9 à 13 (tableau 4.5). Les diagrammes orthogonaux 
indiquent que la direction magnétique rémanente est probablement portée par une magnétite 
de champ coercitif <50mT et une température de déblocage comprise entre 525 et 560°C. 
 
Le troisième groupe correspond à des spécimens ne montrant aucune rémanence 
magnétique (Fig. 4.30e ; sites 4, 12, 14, 15) ou des directions aléatoires à l’intérieur du site 
(site 06). Les sites ne montrant aucune composante magnétique stable appartiennent à des 
sites de faible intensité de l’ARN (5x10-5 à 5.10-3 A/m ; Fig. 4.29a) et n’ayant pas de 
minéraux ferromagnétiques identifiés (voir paragraphe IV.3). Ces sites seront écartés dans la 
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Fig. 4.30 : Diagrammes orthogonaux (Zijderveld, 1967) de désaimantation par chauffage et 
AF carctéristiques du batholite de Ferké. Les figurés solides et vides correspondent au plan 
horizontal et vertical respectivement.
Fig. 4.29 : Histogrammes de l'intensité de l' ARN des spécimens des différents types de 
granitoïdes échantillonnés en Côte d'Ivoire.
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Pour les deux premiers groupes une direction moyenne par site a été calculée et est 
présentée tableau 4.5. Les couples de sites (7, 8) et (10, 11), correspondant chacun à un 
pluton, ont été regroupés afin de calculer la moyenne. Dans certains sites, la dispersion des 
directions magnétiques obligent à n’utiliser que la moitié des spécimens afin de calculer une 
moyenne (tableau 4.5). Les directions moyennes calculées dans le batholite de Ferké, sont 
distinctes de la direction du champ magnétique terrestre actuel (D= 342 ; I= 18,5 ; tableau. 
4.5). 
Les intensités de l’ARN des granodiorites et tonalites (sites 16 à 20) et de la rhyolite (site 
19) sont relativement homogènes comprises entre 1x10-2 et 10 A/m (Fig. 4.29b). Les sites 21 
à 26, qui sont pétrographiquement proches des granites de ceinture, ont une ARN supérieure à 
5x10-3 A/m (Fig. 4.29c). Les spécimens provenant de ces granites peuvent être divisés en trois 
groupes en fonction des directions magnétiques.  
 
Le premier groupe, qui se retrouve uniquement dans la rhyolite (site 19), montre une seule 
composante de déclinaison NW avec une inclinaison moyenne vers le bas (Fig. 4.31a).  
 
Le second groupe présente une mono-composante de déclinaison NNE à NNW, avec une 
inclinaison faible vers le bas dans les granites de ceinture (Figs. 4.31b et c) et dans les 
granites apparentés aux granites de ceinture (Fig. 4.31d). 
 
Le troisième groupe correspond à des sites ne montrant pas de rémanence magnétique 
(sites 24 et 25) due à une absence de minéraux ferromagnétiques et à des sites ayant des 
composantes magnétiques dispersées (sites 17 et 18). Ces sites n’ont pas permis de calculer 
une moyenne et seront écartés de la discussion ci-dessous.  
 
Les températures de déblocage sont comprises entre 550 et 660°C, caractéristiques de la 
magnétite et de l’hématite  (identifiées dans ces roches : c.f. Paragraphe IV. 3.1, IV 3.2 et IV 
3.4). La direction moyenne pour chaque site est indiquée tableau 4.5. Certaines directions 
moyennes des granites de ceinture et granites apparentés sont proches de la direction 
jurassique (D= 355, I =7, Hargraves et al., 1999). Dans ces roches la présence d’hématite en 
pseudomorphose sur la magnétite primaire indique une altération chimique (c.f. paragraphe 
IV. 3.4). Malgré tout, aucun phénomène thermique n’a affecté l’ensemble de ces granites 
durant le Jurassique, en effet les seuls dykes jurassiques connus en Côte-d’Ivoire se trouvent 
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Fig. 4.31 : Diagrammes orthogonaux (Zijderveld, 1967) de désaimantation par chauffage et 
AF caractéristiques des granites de ceinture et du sud-est de la Côte d'Ivoire. Les figurés 
solides et vides correspondent au plan horizontal et vertical respectivement.  
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L’hématite formée aux dépens de la magnétite porte une direction identique à celle-ci et 
s’est sans doute formée consécutivement à un passage de fluides d’extension régionale. Le 
seul événement tectono-thermique susceptible d’avoir un effet régional important postérieur à 
la mise en place de ces granites dans cette région est d’âge paléoprotérozoïque : c’est 
l’événement eburnéen II daté entre 2,10 à 2,07 Ga (Vidal et al., 1996). Ces arguments plaident 
en faveur d’une aimantation ancienne, probablement paléoprotérozoïque pour les granitoïdes 
de ceinture de Côte-d’Ivoire et due à une réaimantation totale de ces roches durant 
l’événement eburnéen II (2,10 à 2,07 Ga). 
 
L’histogramme correspondant aux leucogranites, excluant les granites à composition de 
TTG montre une distribution unimodale de l’ARN. Celle-ci est faible, toujours inférieure à 
5x10-3 A/m (Fig. 4.29c). Deux groupes de directions peuvent être identifiés : 
Le premier groupe montre une composante magnétique de déclinaison variable mais 
toujours avec une forte inclinaison vers le bas probablement portée par une magnétite (Fig. 
4.31e). Cette composante a été identifiée dans les sites 27 et 29 (Tableau 4.5). 
Le second groupe est caractérisé par l’absence de rémanence magnétique (sites 28, 30, 31, 
32). Ces sites montrent des ARN très faibles et aucun minéral ferromagnétique n’a été 
identifié lors de l’étude pétrographique (Fig. 4.9d du paragraphe IV. 3). Ces sites ne seront 
pas discutés dans le reste du chapitre. Une moyenne a été calculée pour les sites 27 et 29 et est 
présentée dans le tableau 4.5.  
L’échantillonnage a été effectué sur une grande partie de la Côte-d’Ivoire, certains sites 
étant distants de plus de 100 km. Nous avons donc, avant de les interpréter, transférés la 
direction magnétique de haute température de chaque spécimen et de chaque site en pôle. La 
figure 4.32 correspond à la projection du pôle des spécimens utilisés pour calculer les 
moyennes de chaque site (Fig. 4.32a) et des pôles par site (Fig. 4.32b). A part les pôles 
provenant des deux sites de leucogranites (site 27 et 29) qui se trouvent autours du méridien 
et de l’équateur, tous les pôles se distribuent progressivement sur une bande longitudinale 
entre 60 et 100°E et 270 à 330°E (Fig. 4.32). Trois groupes de pôles peuvent être 
grossièrement distingués, correspondant aux granites de ceinture (C1), au granite de Ferké 
(C2) et aux leucogranites du sud-est (C3 ; Fig. 4.32b). Les pôles des spécimens du site 19 
(rhyolite) sont intermédiaires entre les pôles des spécimens de Ferké et des granites de 
ceinture. Pour calculer le pôle moyen des leucogranites du sud-est (C3) nous avons utilisé la 
moyenne des spécimens des sites 27 et 29 (tableau 4.5 ; Fig. 4.32b ; λC3 = 0, φC3 = 359, k = 9, 
Α95 = 12°, n= 12). 
Tableau 4.5 : Résultats paléomagnétiques de Côte-d'Ivoire
Site Localisation n/N D I l f k A95
Slong Slat (°) (°) °N °E (°)
Batholite de Ferké
O1  7° 00' 730  6° 15'790 6/7 322 13 -52 85 36 11
O2 7° 27' 240 6° 00' 260 6/7 314 15 -45 87 41 11
O3 7° 27' 350 6° 00' 070 3/6 269 -1 1 84 9 32
O4 7° 30' 005 5° 51° 390 Absence de minéraux ferromagnétiques
O5 7° 27' 645 6° 00' 118 3/6 305 17 -35 100 26 25
O6 7° 27' 815 6° 00' 008 Directions magnétiques dispersées
O7 7° 30' 990 5° 49' 308 6/12 287 30 -13 96 31 12
O8 7° 32' 505 5° 46' 900
O9 8° 38' 260 5° 16' 730 3/7 277 -29 -5 66 29 23
10 8° 46' 930 5° 16' 395 5/12 297 -3 -26 78 13 26
11 8° 46' 090 5° 16' 395
12 8° 46' 970 5° 16' 115 Absence de minéraux ferromagnétiques
13 8° 46' 870 5° 14' 710 5/7 267 -2 3 84 22 17
14 8° 46' 140 5° 13' 990 Absence de minéraux ferromagnétiques
15 8° 48' 970 5° 11' 017 Absence de minéraux ferromagnétiques
19 7° 55' 217 4° 47' 248 3/6 326 -13 -53 63 46 19
Moyenne C2 (site) 9/15 -25 83 11 16
Moyenne C2 (éch) 40/67 -24 85 10 7
Granites (ceinture)
16 8° 11' 250" 5° 04' 380" 4/6 357 4 -83 19 120 9
17 8° 13' 755" 5° 07' 110" Directions magnétiques dispersées
18 8° 14' 140" 5° 06' 950" Directions magnétiques dispersées
20 5° 01' 755" 6° 34' 204" 4/7 19 1 -70 277 22 20
21 5° 53' 395" 4° 40' 305" 5/7 20 -9 -68 290 105 8
22 5° 54' 300" 4° 41' 290" 5/7 13 10 -83 276 28 15
23 5° 52' 360" 4° 46' 525" 3/6 345 26 -73 117 36 21
24 5° 49' 023" 4° 40' 840" Absence de minéraux ferromagnétiques
25 5° 48' 673" 4 ° 40'865" Absence de minéraux ferromagnétiques
26 5° 42' 379" 4° 35' 329" 3/6 14 -10 -72 300 12 28
Moyenne C1 (site) 6/10 -82 292 28 13
Moyenne C1 (éch) 29/49 -77 281 20 6
Leucogranites
27 5° 28' 915"  4° 13' 395" 6/7 141 75 -16 13 70 11
28 5° 37' 306" 4° 07' 302" Absence de minéraux ferromagnétiques
29 5° 39' 760" 4° 11' 115" 6/7 296 86 8 348 58 11
30 5° 55' 219" 4° 13' 086" Absence de minéraux ferromagnétiques
31 5° 58' 764" 4° 08' 819" Absence de minéraux ferromagnétiques
32 5° 59' 196" 3° 59' 090" Absence de minéraux ferromagnétiques
Moyenne C3 (éch) 12/36 0 359 9 13
n/N: nombre de spécimens ayant participé au calcule de la moyenne/nombre de spécimens désaimantés ; D: Déclinaison ; 
I : Inclinaison
 ; l: latitude du pôle ; f: longitude du pôle ; k: paramètre de précision ; A95: interval de confiance à 95%
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Fig. 4.32 : Projection de  type Haitoff des PGV de chaque spécimen (a), et des moyennes de 
chaque site en Côte-d'Ivoire  (b).
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Nous avons calculé pour le groupe C1 et C2, pour comparaison, deux moyennes basées 
sur différentes unités statistiques. La première est calculée avec les spécimens de chaque 
groupe : C1 (granites de ceinture) : λC1 = -77°N, φC1 = 281°E, k = 20, A95 = 6°, n/N : 29/49 ; 
C2 (batholite de Ferké) : λC2 = -24°N, φC2 = 85°E, k= 10, A95 = 7°, n/N = 40/67. La seconde 
est basée sur les moyennes des sites de chaque groupe: C1 : λC1 = -82°N, φC1 = 292°N, k = 28, 
A95 = 13°, N = 6 ; C2 : λC2 = -25°N, φC2 = 83°E, k= 11, A95 = 16°, N = 9. Les pôles moyens 
calculés avec les deux méthodes unités statistiques sont proches, avec une bien meilleure 
précision de la moyenne des spécimens (tableau 4.5). Les âges estimés de l’acquisition de la 
rémanence magnétique de ces trois groupes seront discutés dans la partie IV. 6.  
 
 
IV. 6. Discussion 
 
 
 IV.6.1. Estimation de l’âge de la rémanence magnétique ; courbes de dérive 
apparente des pôles des cratons des Guyanes et de l’Afrique de l’Ouest.  
 
Nous avons reporté dans les figures 4.33a et b les pôles obtenus dans notre étude en 
Guyane (chapitre II) et de Côte-d’Ivoire et les pôles paléoprotérozoïques disponibles dans la 
littérature sur les deux cratons concernés (tableau 4.6).  
 
Seuls quatre pôles d’âges compris entre 1950 et 2050 Ma sont disponibles dans la 
littérature concernant le craton des Guyanes (tableau 4.5). Ces pôles proviennent du 
Venezuela. Ils sont proches du pôle A et B de notre étude. Les âges 40Ar/39Ar obtenus sur les 
sites échantillonnés sur la rivière Oyapok sont présentés Chapitre III et paragraphe IV. 2.1. Ils 
indiquent clairement que l’échantillon daté provenant du pôle A a des âges 40Ar/39Ar 
intermédiaires entre les pôles OYA (C.f. Chapitre II) et B (Fig. 4.33a). L’âge de la rémanence 
magnétique des pôles A et B peut être estimé grâce aux vitesses de refroidissement (Chapitre 
III) et aux températures de Curie des magnétites (c.f. Paragraphe IV.3.1). Cette estimation est 
de 2025 ± 20 Ma (vitesse de refroidissement de 3,8 +2,8/-2,0°C/Ma) et 2010 ± 20 Ma (3.5 
+2/-1.6°C/Ma) pour les pôles A et B, respectivement. Les âges 40Ar/39Ar sur biotite et 
amphibole des roches provenant du Venezuela (Onstott et al, 1984) sont plus jeunes que ceux 
obtenus dans notre étude. Cependant, la vitesse de refroidissement indiquée par ces âges est 
plus faible (2,6 ± 1°C/Ma). Ceci permet d’estimer l’âge de la rémanence magnétique vers 2,0 
Ga (Onstott et Hargraves, 1981, Onstott et al, 1984). Cette estimation est statistiquement 
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comparable avec les âges obtenus pour les pôle A et B de notre étude. Basée sur nos données 
paléomagnétiques et géochronologique nous proposons une CDAP entre 2050 et 1990 Ma 
pour le craton de Guyanes (Fig. 4.33a). Elle indique un mouvement tout d’abord latitudinal de 
54° ± 16° (OYA à A) puis rotationnel de 58° ± 24° (A à B). En utilisant la courbe de dérive 
apparente des pôles tracée pour la Guyane avec nos données et en comparant cette CDAP 
avec les pôles des études antérieurs (Onstott et Hargraves, 1981, Onstott et al, 1984), il 
apparaît qu’une partie de ceux-ci a un âge d’aimantation intermédiaire entre le pôle OYA et 
A, et l’autre partie entre le pôle A et B (Fig. 4.33a).  
 
Les données paléomagnétiques paléoprotérozoïques disponibles sur le craton d’Afrique de 
l’Ouest sont plus nombreuses (tableau 4.6) et présentées avec celles de notre étude sur la 
figure 4.33b. L’âge estimé de la rémanence magnétique proposé par les auteurs pour chaque  
pôle provenant des études antérieures est aussi indiqué sur cette figure. 
 
Ce qu’on peut noter sur la figure 4.33b c’est que les pôles paléomagnétiques se distribuent 
essentiellement, comme nous l’avions remarqué auparavant pour nos résultats, en longitude. 
Le pôle C2 de notre étude est compatible avec les données existantes dans la littérature. L’âge 
de la rémanance magnétique proposé pour ces pôles varie de 2055 à 1950 Ma. Le pôle C2 est 
proche du pôle proposé par Onstott et Dorbor (1987) et daté à 2050 ± 6 Ma (Fig. 4.33b). 
Néanmoins, cette datation de la rémanence n’est, d’après les auteurs, qu’une suggestion. Une 
meilleure estimation de l’âge de la rémanence pour le pôle C2 est permise grâce aux âges 
40Ar/39Ar de Onstott et al (1984). La vitesse de refroidissement estimée d’après ces données 
géochronologiques est de 3,2 ± 2,2/-1°C/Ma. Ceci permet de proposer un âge pour la 
rémanence magnétique de 1990 ± 16 Ma. Cette âge est donc envisageable pour le pôle C2. Il 
est intéressant de noter que connaissant l’âge de cristallisation du batholite de Ferké (2094 ± 6 
Ma ; Doumbia, 1997) et en utilisant l’âge estimé de l’aimantation rémanente (~2000 Ma) on 
arrive à une vitesse de refroidissement de 2,2 à 2,5°C/Ma entre 750 et 250°C. Ces vitesses de 
refroidissement sont comparables à celles calculées en Guyane (Chapitre III) et au Venezuela 
(Onstott et al.,1984). Deux pôles d’âge plus anciens (2200-2000 Ma, Piper et Lomax, 1973) 
nommés PL se trouvent entre C1 (granites de ceinture) et C2 (~2000 Ma ; Ferké). Les granites 
de ceinture (pôle C1) sont plus anciens (2130 à 2110 Ma ; âges Pb/Pb ; Doumbia et al., 1997) 
que le batholite de Ferkéssédougou et sont apparemment affectés par un événement thermique 
et /ou hydrothermal (hématite en auréole autour de la magnétite). L’aimantation rémanente 
dans ces roches pourrait donc être synchrone de l’événement compressif  NW-SE daté entre 
2100 et 2070 Ma (Delor et al., 1992, Vidal et al., 1996). 





Sabate et Lomax, 1975 ; Lomax, 1975 (Algérie)
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1993 ± 7Ma (2s)
1928 ± 4Ma (2s) 
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Fig. 4.33 : Courbes de dérives apparentes des pôles proposées pour le craton des Guyanes (a) 
et du craton d'Afrique de l'Ouest (b)
 1964 ± 2 Ma
1894 ± 2 Ma
























2036 ±14 Ma 
2025 ± 20 Ma 
2010 ± 20 Ma 
REM : 2010 ± 20 Ma Age de la rémanence estimé 













30°E 60°E 90°E 120°E 150°E
60°W90°W120°W150°W 0°30°W
0
0 30°E 60°E 90°E 120°E 150°E
60°W90°W120°W150°W
PLPL
2000 - 2055 Ma 2085 ±15 Ma
Age de la rémanence estimé 
par U/Pb, Rb/Sr.
Age de la rémanence estimé 
par des arguments startigraphiques
et/ou tectoniques
Chapitre IV : Synthèse des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques du craton des Guyanes et 



































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Tableau 4.6 : Synthèse des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques (2,20 à 1,90 Ga) 
des cratons des Guyanes et d'Afrique de l'Ouest
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 Le pôle du site 19 (rhyolite) a une position intermédiaire entre le pôle C1 et C2 compatible 
avec les pôles PL (tableau 4.6, Fig. 4.33b). Cette roche se refroidissant probablement plus 
rapidement, son âge de rémanence doit être proche de l’âge de cristallisation. 
Malheureusement ceci reste une hypothèse et comme nous l’avons dit précédemment aucune 
datation na été éffectuée sur cette roche (c.f. paragraphe IV. 2.2). Malgré tout, sa position 
lithostructurale et le fait que certaines rhyolites aient été datées dans la même région 
(Lemoine, 1988 ; Leake, 1992) permet de proposer un âge compris entre 2090 et 2060 Ma, 
donc sensiblement plus ancien que l’âge de rémanence estimé pour le pôle C2.  
 
Le pôle C3 est très différent de l’ensemble des pôles de la littérature. Si on se réfère aux 
âges des granites dans la littérature, ce sont les roches les plus tardives parmi celles que nous 
avons échantillonné. D’après certains auteurs Delor et al., (1992) et Vidal et al., (1996), ces 
granites leucocrates syn-cinématiques auraient des âges entre 2100 et 2070 Ma. L’intensité de 
l’ARN est généralement faible comprise entre 1x10-5 à 7x10-4 A/m et seuls deux sur six sites 
prélevés (27 et 29) présentent une rémanence «stable». Nous donnons à ce pôle C3 par 
rapport aux pôles C1 et C2 un poids faible. De plus, un âge maximum pour la rémanence 
magnétique envisageable avec les données géochronologiques existantes pourrait être de 2095 
Ma pour ce pôle, si le refroidissement de ces granites est très rapide (40°C/Ma). Même avec 
cet âge de rémanence le mouvement absolu en latitude, entre le pôle C3 et C1 correspondrait 
à un déplacement latitudinal de 80° en 20 Ma maximum (entre 2095 Ma âge maximal pour le 
pôle C3 et 2080 Ma, âge minimal pour le pôle C1). Un tel mouvement est fortement 
improbable car correspondant à une vitesse de déplacement minimale de 40 cm/an. Bien 
entendu, ceci reste à discuter avec plus d’arguments paléomagnétiques et géochronologiques.  
 
Pour conclure, nos données compilées avec celles provenant de la littérature permettent de 
proposer une courbe de dérive apparente des pôles entre C1 et C2 correspondant à un 
mouvement absolu majoritairement rotationnel entre ces deux pôles (70 ± 21°) entre 2085 ± 
15 Ma et 2000 Ma (Fig. 4.33b). Nous avons ajouté sur la figure 4.33b le trajet entre les pôles 
C3 et C1 dans le cas peu probable et extrême où l’âge de la rémanence magnétique du pôle 
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 Les deux courbes de dérives apparentes des pôles proposées pour le craton des Guyanes 
et d’Afrique de l’Ouest sont présentées sur la figure 4.34a. Cette représentation est obtenue 
après avoir transféré les pôles du craton des Guyanes vers l’Afrique de l’Ouest grâce aux 
paramètres cinématiques correspondant à la fermeture de l’Atlantique (Lawer et Scotese, 
1987) et à l’alignement des failles de Guri au Venezuela et de Dube en Côte-d’Ivoire (Onstott 
et Hargarves, 1981 ; Gibbs et Cohen, 1987.  Il apparaît sur cette figure que les deux courbes 
se croisent et suivent un chemin parallèle à partir de 2020 Ma. Le pôle A (Guyane) est 
compatible avec le pôle C2 (Côte-d’Ivoire). Les âges estimés de la rémanence magnétique de 
ces deux pôles (c.f. IV. 6.1.) sont statistiquement compatibles. Notre étude confirme donc que 
les deux cratons étaient probablement liés il y au moins 2020 Ma. Cependant il apparaît que 
les pôles ayant un âge estimé de rémanence magnétique plus ancien >2040 Ma (Pôles OYA et 
C1) ne sont eux pas compatibles (Fig. 4.34a). On peut donc proposer d’après ces observations 
que : 
 
I) Si le mouvement cinématique de l’Afrique de l’Ouest est continu et progressif 
comme sa courbe de dérive apparente de pôles proposé figure 4.34a le laisse 
penser et que le pôle OYA est bien représentatif du craton de Guyanes vers 2040 
Ma, ces deux cratons étaient séparés avant 2020 Ma ; 
II) S’il y a une lacune de données entre C2 (~2000Ma) et PL (2080Ma) et que le plus 
ancien des âges dont nous disposons en Guyane (2040 Ma) correspond à un pôle 
intermédiaire, ces deux cratons pourraient avoir un parcours commun comme 
proposé figure 4.34b. 
 
 Un point en particulier semble indiquer que la proposition I est vraisemblable. Les 
données obtenues en Côte-d’Ivoire, si on regarde la distribution des pôles C1 et C2 par 
spécimen et par site (Figs. 4.32a et b) semblent être en continuité. Ceci ne correspond pas au 
trajet proposé dans le cadre de la proposition II (Fig.4.34b). Cependant le mouvement absolu 
qui serait induit par cette proposition II entre 2080 ± 20 Ma et 2020 Ma correspondrait à un 
déplacement latitudinal de 76 ± 20° (entre le pôle de la rhyolite et le pôle OYA) soit une 
vitesse de 18 ± 9 cm/an, ce qui n’est pas totalement irréaliste. A l’heure actuelle le manque de 
données paléomagnétiques entre 2040 et 2080 Ma ne permet pas de discriminer l’une ou 



























Données bibliographiques (craton Guyanais)
Données bibliographiques (Afrique de l'0uest)
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Fig. 4.34 : Comparaison des courbes de dérives apparentes des pôles du craton des Guyanes et 
d'Afrique de l'Ouest et deux possibilités sur le mouvement cinématique de ces deux cratons : 
(a) un parcourt séparé avant 2020 Ma ; (b)  un parcourt commun.
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Cependant les données géologiques et géochronologiques apportent quelques 
informations supplémentaires : 
 
- La série méta-sédimentaire d’Armina, équivalent de la Comoé, d’après les auteurs, est 
plus ancienne car métamorphisée par des granites ayant un âge de 2130 Ma (c.f. 
Chapitre I). Les granites du même âge constituent le socle du bassin de la Comoé (Vidal 
et al., 1996) ; 
- Après fermeture de l’Atlantique et alignement des failles de Guri et de Sassandra on 
constate que les directions de raccourcissements sont compatibles en âge (2,09 à 
2,00Ga) et en direction (NO-SE) dans le craton d’Afrique de l’Ouest et dans une large 
zone ouest du craton des Guyanes (Fig. 4.35). Néanmoins, la direction de 
raccourcissement dans la partie nord-est du craton des Guyanes semble d’après les 
données géologiques et géochronologiques publiées (Milési et al., 1994 ; Vanderhaeghe 
et al., 1998) plus ancienne et de direction NNE-SSO (Fig. 4.35). 
- L’âge des granulites bordant la zone de failles de Pisco-Jurua (2026 ± 20Ma ; U/Pb, 
Bosma et al., 1983) est compatible avec la fin de l’événement compressif en Côte-
d’Ivoire et au Ghana (Ledru et al., 1994, Vidal et al., 1996). 
 
Ces données géologiques et géochronologiques semblent indiquer que la proposition I 
peut être plausible. En effet il existe des différences significatives entre les deux cratons vers 
2090 Ma ; le Nord-Est du craton des Guyanes ayant enregistré un événement tectonique 
postérieur a ceux connus dans le craton d’Afrique de l’Ouest. De plus, l’âge de granulite de la 
zone de Kanuku est synchrone de l’âge de regroupement possible des deux cratons estimé 
grâce aux CDAP vers 2020 Ma. Néanmoins, plus de données paléomagnétiques sur le craton 
des Guyanes entre 2080 et 2040 Ma permettrait de confirmer ou d’infirmer l’âge de 





Fig. 4.35 : Craton d'Afrique de l'Ouest et des Guyanes en position aprés fermeture de 
l'Atlantique et alignement de la faille de Guri et de Sassandra. Le craton d'Afrique de l'Ouest 










































Ages modèles archéens 
Contraintes régionales d'après Vidal et al., 1996 ;Vanderhaeghe et al., 
1998)
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IV. 7 Conclusion 
 
 
Les investigations minéralogiques (pétrographie et expériences magnétiques) ont permi de 
montrer que des magnétites automorphes à sub-automorphes en Guyane mais aussi des 
hématites en Côte-d’Ivoire étaient les minéraux principaux porteurs de la rémanence 
magnétique et de l’ASM. D’après les observations pétrographiques, l’origine de 
l’hématisation n’est pas supergène mais serait consécutive de l’événement tectono-thermique 
paléoprotérozoïque Eburnéen II. Une partie des granites échantillonnés montre de très faibles 
teneurs ou une absence de minéraux ferromagnétiques. 
 
 L’étude de l’ASM en Côte d’Ivoire indique que les granites étudiés, à l’exception des 
granites de ceinture et les granites apparentés (sites 16 à 26) ont acquis leur fabrique durant le 
stade syn-magmatique. Pour l’ensemble de ces granites, les fabriques magnétiques portées par 
la magnétite et l’hématite, lorsque ces minéraux sont présents, enregistrent la phase 
«d’ascension» au cœur des plutons, correspondant à des structures de toit de pluton (foliations 
magnétiques sub-horizontales) et la phase «d’expansion» caractérisée par des foliations 
magnétiques sub-verticales en bordure du pluton. Dans le contexte tectonique régional 
compressif, la phase d’expansion est exagérée en bordure des petits plutons dans le batholite 
de Ferké (Ouattara, 1998) ou dans certains granites du sud-est. Pour les autres granites, la 
fabrique magnétique acquise durant la phase syn- à tardi-magmatique est très localement 
reprise par la phase de serrage régional NW-SE. 
Dans la série méta-sédimentaires d’Armina en Guyane, l’ASM montre une fabrique 
magnétique triaxiale avec une foliation magnétique très régulière de direction NW-SE et sub-
verticale mimant le contact, sub-vertical, des granites avec ces formations. L’origine de cette 
fabrique magnétique est d’origine tectonique et « pro-parte » due aux intrusions granitiques. 
 
L’étude paléomagnétique a permis de séparer deux et trois composantes stables de haute 
température en Guyane et en Côte-d’Ivoire, respectivement. Une partie des roches 
échantillonnées montre une faible teneur ou une absence de minéraux ferromagnétiques. Ces 
granites n’ont pas permis d’obtenir des directions de rémanences stables ou ne montrent 
aucune rémanence. 
Les directions stables de hautes températures obtenues en Guyane et Côte-d’Ivoire sont 
distinctes de la direction du champ actuel et des directions jurassiques proposées dans la 
littérature pour les deux zones d’études. Un test d’inversion intermédiaire, a été obtenu pour 
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deux groupes en Guyane. Ces observations, ainsi que l’étude pétrographique des minéraux 
ferromagnétiques, indiquent que ces directions sont anciennes, probablement 
paléoprotérozoïques. Cinq pôles moyens, deux en Guyane (A, B) et trois en Côte-d’Ivoire 
(C1, C2, C3) ont été calculés : A : λA = -62°N, φΑ = 61°E, k=18, A95 = 10°, N = 15 ; B : λB = 
-5°N, φΒ = 50°E, k= 26, A95 = 18°, N = 5 ; C1 : λC1 = -82°N, φC1 = 292°N, k = 28, A95 = 13°, 
N = 6 ; C2 : λC2 = -25°N, φC2 = 83°E, k= 11, A95 = 16°, N = 9 ; C3 : λC3 = 0, φC3 = 359, k = 9, 
Α95 = 12°, n= 12. 
Les âges estimés d’acquisition de la rémanence magnétique de ces pôles sont basés sur les 
vitesses de refroidissement obtenues en Guyane par notre étude 40Ar/39Ar et grâce aux  
arguments tectoniques et minéralogiques et les données paléomagnétiques existantes dans le 
craton d’Afrique de l’Ouest. Ces âges sont compris entre 2045 et 1990 Ma et 2100 et 2000 
Ma en Guyane et Côte-d’Ivoire, respectivement : 
 
- Pôle A : 2025 ± 20 Ma ; pôle B : 2010 ± 20 Ma ; 
 
- Pôle C1 : 2085 ± 15 Ma ; pôle C2 : ~ 2000 Ma.  
 
L’âge d’acquisition de la rémanence pour le pôle C3 est problématique du fait de sa 
position très à l’écart des autres pôles paléoprotérozoïques du craton d’Afrique de l’Ouest de 
la littérature ou de ceux acquis lors de cette étude. 
 
Après avoir comparé les données paléomagnétiques de notre étude avec les données 
paléomagnétiques paléoprotérozoïques de la littérature nous proposons deux courbes de 
dérive apparente des pôles : l’une entre 2050 et 1990 Ma pour le craton des Guyanes et l’autre 
entre 2100 et 1950 Ma pour le craton d’Afrique de l’Ouest. La comparaison des deux CDAP 
montre qu’elles sont compatibles après 2020 Ma. Ceci confirme que les deux cratons 
correspondaient bien à un même bloc continental vers 2 Ga. Néanmoins, les pôles plus 
anciens que 2020 Ma des deux cratons ne sont pas compatibles. Deux propositions sont faites 
pour expliquer cette incompatibilité : 
 
- I) Les deux cratons étaient séparés avant 2020 Ma ; 
- II) Les deux cratons étaient ensembles, mais le manque de données entre 2080 
et 2040 Ma ne permet pas de montrer que le trajet des deux cratons est commun 
avant 2020 Ma. 
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Même si à l’heure actuelle le manque de données 40Ar/39Ar en Côte-d’Ivoire et 
paléomagnétiques en Guyane ne permet pas de discriminer les deux courbes proposées, 
certains arguments géochronologiques et tectoniques plaident en faveur de deux blocs séparés 
avant 2020 Ma .  
Malgré tout, plus d’investigations paléomagnétiques et géochronologiques en Guyane ou 
dans le craton des Guyanes et Côte-d’Ivoire seront nécessaires, afin de combler les lacunes de 
données entre 2080 et 2040 Ma et afin de préciser l’âge des pôles C1, C2 et C3.
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V. 1. Caractéristiques minéralogiques et chimiques 
des différents dykes dans le craton des Guyanes  
 
 
V. 1.1. La série Avanavéro 
 
 
Elle est constituée de dykes et/ou de sills basiques d'âges protérozoïque moyen à inférieur 
(Snelling et McConnell, 1969 ; Priem et al., 1973 ; Hebeda et al., 1973 ; Berrangé, 1977 ; 
Choudhuri, 1984; Gibbs, 1987 ; Deckart, 1996). Ces dykes de plusieurs dizaines de 
kilomètres de longueur et d'une puissance pluridécamétriques à kilométriques ont des 
compositions de tholéiites transitionnelles. Ce sont des dolérites, ferrodolérites et granophyres 
à orthopyroxènes zonés ou non (parfois bronzite cumulative), olivine, andésine et/ou 
labradorite, plus rarement à clinopyroxène (piegonite, augite) et/ou hornblende, biotite (Gibbs 
et Barron, 1993). Les études chimiques antérieures (Moreno et Lira, 1977 ; Veiga et al., 1978 
; Choudhuri, 1978, 84 ; Gibbs, 1980 ; Gibbs et Barron, 1993 ; Deckart, 1996) ont montré un 
caractère cumulatif frustre indiquant une différenciation probable d'une source mantellique à 
caractère crustal bien marqué (forte teneur en K2O, anomalie en Nb, Ta). Cette source 
mantellique semble en outre avoir été préalablement appauvrie en Ti, Zr, P. Moreno et Lira 
(1977) subdivisent en deux sous-séries ces dykes en fonction de leur teneur en TiO2, entre 
0,59-0,79% et 1-2,6% respectivement. Ces dykes ont été décrits principalement au Venezuela, 
au Guyana et au Surinam. Il est à signaler qu’un dyke paléoprotérozoïque a été daté en 
Guyane française sur la rivière Conté (Deckart, 1996) (Fig. 5.1b). La direction principale des 
dykes protérozoïques NNE-SSO à NE-SO au Surinam et au Guyana, est parallèle à sub-
parallèle à la ceinture granulitique centrale guyanaise (CGCG ; Fig. 5.1a). 
 
V. 1.2. La série pré-Apatao : 
 
Après les intrusions de la période post-transamazonienne, une série de dykes doléritiques 
chimiquement proche de la série précédemment décrite (tholeiite à composition de basalte) se 
mettent en place depuis le Protérozoïque supérieur jusqu'au Phanérozoïque inférieur 
(Berrangé, 1977 ; Choudhuri, 1978 ; Gibbs et Barron, 1993). Aucun dyke de cette série n’a 
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Fig. 5.1 : a) répartition géographique de dykes doléritiques dans le craton des Guyanes (carte  
d'après Sial et al., 1989) ; b) datation 40Ar/39Ar (1s) et Rb/Sr des dolérites en Guyane et au 
Surinam (Deckart et al., 1997 ; Snelling et McConnell, 1969).
a)
b)
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V. 1.3. La série Apatao ou dykes Atlantiques: 
 
 
Connue aussi sous le nom «suite des dykes jeunes», ils ont été séparés des dykes 
Avanavéro par Hawkes (1966) et datés pour la première fois par Priem et collaborateurs 
(1968) au Guyana et Snelling (1969) au Surinam. On notera que Choubert en 1959 fait 
mention de deux générations de dykes en Guyane, la seconde génération correspondant aux 
dykes Apatao. Leur contrôle tectonique et leur origine sont liés aux stades précoces de 
l’ouverture de l’Atlantique (May, 1971). Ils se retrouvent sur tout le pourtour de l’Atlantique 
central et nord sous la forme de réseaux de dykes de plusieurs centaines de kilomètres de 
longueur (Fig. 5.1a). Leur mise en place est contrôlée par un ensemble de fractures lors de la 
phase pré-ouverture (Bertrand, 1991).  
Dans la zone guyanaise, ils se présentent sous forme de réseaux de dykes de direction 
générale NNW-SSE à NS. Il est à noter que ces directions préférentielles sont, selon Bosma et 
collaborateurs (1983) et Choudhuri et collaborateurs (1991), distinctes des directions 
observées pour les dykes de la série d'Avanavéro, NNE-SSW à NE-SW (Fig. 5.1a).  
 
Chimiquement les dolérites jurassiques de Guyane sont caractérisées par une forte teneur 
en Ti (high Ti CFB, Albarède, 1992) et un relatif enrichissement en LREE et en LILE (Dostal 
et Dupuy, 1984 ; MacDougall, 1988 ; Bertrand et al., 1991 ; Choudhuri et al., 1991 ; Deckart, 
1996). Ils dérivent d’après Deckart et collaborateurs (1996) d'une source de type N-MORB 
enrichie en LILE par une source de type EMII. La composition chimique de ces dykes 
"jeunes" diffère de celle des dolérites paléoprotérozoïques. Ils sont moins enrichis en LILE et 
en K2O et sans anomalie significative en Nb et Ta. 
Les dolérites jurassiques de Guinée (Deckart, 1996) présentent une signature chimique 
proche des dykes paléoprotérozoiques. Cette contamination crustale est interprétée comme 
étant le résultat de l'interaction et de l'échange chimique entre encaissant et dykes lors de leur 
mise en place. On peut se poser la question de savoir si un tel phénomène pourrait être à 
l'origine de la signature géochimique des dykes de la série Avanavéro ? 
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Il est important de noter que les dykes doléritiques de Guyane, de l’Amapa et du Libéria 
sont des exceptions par rapport à l’ensemble du magmatisme jurassique anté-ouverture dans 
la zone Atlantique. En effet la majorité des dykes faisant partie de cette province magmatique 
montre des teneurs en titane faibles (low Ti CFB, Albarède, 1992). Cette anomalie de 
composition serait le résultat d’après De Min et collaborateurs (1999) de la fusion d’une 
source lithosphérique hétérogène. Cette interprétation est encore sujette à débat car Bertrand 
et collaborateurs (1999) proposent plutôt une remontée préférentielle asthénosphérique entre 
la Guyane et le Libéria pour expliquer la particularité chimique des dolérites de cette zone.  
 
V. 2. Géochronologie des dykes doléritiques 
 
 
V. 2.1. Dykes précambriens 
 
 
L’âge des dykes, orientés NNE-SSW, et des sills est estimé au Surinam à environ 1600 
Ma (Fig. 5.1b ; 1,59 à 1,66 Ga, âges Rb/Sr (Snelling et McConnell, 1969 et 1603 +/- 27 Ma, 
âges Rb/Sr, Hebeda et al., 1973). Les sills doléritiques interstatifiés avec la série du Roraima 
sont estimés à environ 1710 Ma (âge K/Ar, McConnell et al, 1964). En Guyane, Deckart 
(1996) signale la présence d’une dolérite ayant un âge estimé entre 1,6 et 1,8 Ga (Fig 5.1b, 
âge 40Ar/39Ar) sur la rivière Comté (Sud du village Cacao). L’origine de ces dykes 
paléoprotérozoïques est encore indéterminée.  
 
V. 2.2. Dykes Atlantiques 
 
Les âges proposés avant 1985 grâce à la méthode K/Ar (Priem et al., 1968, 1973 ; Lima et 
al., 1974 ; Berrangé et Dearnley, 1975 ; Berrangé, 1977 ; Bosma et al., 1984) donnaient des 
âges compris entre 250 et 160 Ma d'où le nom de dykes Permo-Jurassiques. Les datations 
40Ar/39Ar sur ces dykes (Dallmeyer, 1975 ; Dunning et Hodyck, 1990 ; Sebai et al., 1991 ; 
Deckart et al., 1997 ; Marzoli et al., 1999) ont montré que les dykes de Guyane appartenaient 
à la plus grande province magmatique du monde dénommée «CAMP» par Marzoli et 
collaborateurs (1999 ; Fig. 5.2). Le volcanisme doléritique dans la «CAMP» correspond à un 
maximum d’intensité vers 200 Ma (Marzoli et al., 1999). En Guyane française les datations 
40Ar/39Ar (Deckart, 1996, Deckart et al., 1997 ; Fig. 5.1b) semblent indiquer une activité 
magmatique légèrement plus jeune entre 198,3 +/- 2,0 et 188,7+/- 1,9 Ma (Fig. 5.1b). 
Malheureusement les spectres obtenus par Deckart (1996) sur population de plagioclases 
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montrent des excès d’argon important (spectres en selle) et une participation à basse 
température de phases riches en potassium résultats de l’altération de ces minéraux. Les excès 
d’argon semblent n’affecter que la Guyane, le Nord-Est du Brésil et très peu les dykes du 
même âge en Guinée, Amérique du Nord ou Maroc (Sebai et al., 1991; Deckart et al., 1997). 
 




S’il est aujourd’hui clair que le magmatisme doléritique que l’on retrouve sur les marges 
de l’Atlantique central et nord a un âge jurassique inférieur et correspond au stade initial de la 
déchirure contientale (May, 1971, White et McKenzie, 1989 ; Bertrand, 1991, McHone, 1996; 
Marzoli et al., 1999), l’origine de ce magmatisme est encore controversée et deux hypothèses 
sont proposées: 1) méga-plume (May, 1971; Ernst et al., 1995 ; Wilson, 1995 ; Marzoli et al., 
1999) ; 2) none-plume (McHone, 2000). Ces deux hypothèses sont symptomatiques de 
l’opposition de deux grands modèles de déchirure continentale aboutissant à la naissance 
d’une croûte océanique :  
 
1) Le rifting actif, le magmatisme est antérieur à l’ouverture et souvent associé à une 
anomalie thermique (Richards et Griffiths, 1989 ; Campbell et Griffiths, 1990) ; 
 
2)  Le rifting passif (White et McKenzie, 1989 ; Duncan et Richards, 1991 ) où 
l’ouverture facilite la décompression de l’asthénosphère et donc la fusion. Dans ce cas, 
l’ouverture est antérieure au magmatisme. 
 
De la même manière, deux hypothèses totalement différentes sont généralement proposées 
pour la migration du magma dans la lithosphère : 
 
1) Une injection directe depuis la zone de fusion sans stockage intermédiaire ceci 
correspond à une injection verticale du magma dans la lithosphère (Gudmundsson, 
1986) ; 
 
2) Une migration depuis la zone source dans des chambres magmatiques intermédiaires 
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Fig. 5.2 : Extension géographique de la province magmatique centrale Atlantique (d'après May, 
1971 ; Deckart, 1996). Les continents sont en position paléogéographique à 200 Ma (Lawer et 
Scotese, 1987). La position des points chauds à 200 Ma dans la zone centrale Atlantique est 
indiquée (d'après Golonka et Bocharova, 2000). 
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V. 4. Objectifs de l’étude des dykes de Guyane 
 
Comme nous venons de le voir, le volume de dolérites mis en place, principalement au 
Jurassique en Guyane française, est important dans la zone nord du craton. Il est donc 
essentiel de se poser la question de l’influence de ce magmatisme sur les directions 
magnétiques rémanentes des roches encaissantes protérozoïques. Aucune donnée 
paléomagnétique concernant le Jurassique n’étant disponible sur la Guyane, il est 
indispensable de connaître la direction magnétique des dykes afin de comparer avec 
l’encaissant paléorotérozoïque. Une première étude réalisée par Rigollet (1997) a montré que 
sur la presqu’île de Cayenne l’influence thermique des dykes était nulle à plus d’un mètre de 
la bordure d’un dyke d’une taille de 15 m. Malgré tout, afin de confirmer ce résultat, tous les 
dykes rencontrés ont été échantillonnés afin de déterminer leur signature paléomagnétique.  
Le problème de la migration et de la distance de migration du magma depuis sa zone 
source et dans la lithosphère continentale peut être approché grâce à l’ASM. En effet la 
direction de l’axe K1 (linéation magnétique) est décrite comme s’alignant avec la direction 
d’écoulement du magma (Elwood, 1978 ; Knight et Walker, 1988 ; Raposo,1997). De plus il 
semble que l’inclinaison de K1 puisse être corrélée avec la distance entre la cristallisation du 
dyke et la zone de stockage et/ou source du magma (Ernst et Beragar, 1992). Afin d’apporter 
les premières données sur la mise en place des dykes de Guyane nous avons donc réalisé une 
étude ASM de tous les dykes prélevés. 
La quantité de datation et d’analyses chimiques sur les dykes de Guyane est largement en 
deçà des autres zones de la «CAMP» et ceci à cause des récentes datations 40Ar/39Ar ayant été 
réalisées dans le Sud-Est des Etats-Unis ou dans la zone sud du craton Amazonien (Mazoli et 
al., 1999 ; Hames et al., 1999). De plus la totalité des données géochimiques de la littérature 
proviennent de la zone nord-ouest de la Guyane. Il est très important, ceci afin de mieux 
comprendre l’origine de la répartition des dolérites riches en Ti dans La «CAMP», d’acquérir 
de nouvelles données géochimiques sur une plus grande surface. De la même manière 
l’amélioration de la précision des datations 40Ar/39Ar sur ces dolérites est essentielle afin 
d’avoir une meilleure connaissance de la répartition temporelle du magmatisme en Guyane et 
donc dans l’ensemble de la «CAMP». 
Chapitre V : Le volcanisme doléritiques dans le craton des Guyanes 
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Abstract
A detailed paleomagnetic and anisotropy of magnetic susceptibility (AMS) study was carried out on 34 sites of Early
Jurassic dolerite dykes from French Guyana, which formed during the initial opening of the Central Atlantic Ocean.
Four types of AMS fabrics are recognized: (i) ‘Normal’ fabric (21 dykes) defined by clustering of K1^K2 axes on the
dyke plane whereas the K3 axis is nearly perpendicular to it. This fabric is interpreted as due to magma flow. The sub-
horizontal inclination of the K1 axis permitted to suggest that the French Guyana dykes could be fed by horizontal
magma fluxes from a distant magma source. (ii) ‘Reversal’ fabric (8 dykes) is characterized by the K2^K3 plane close to
the dyke plane and the K1 perpendicular to dyke orientation. Such fabric was attributed to the local shearing stress. (iii)
‘Intermediate’ fabric (1 dyke) is defined by K1^K3 axes close to the dyke plane and K2 axis is perpendicular to this plane.
It was interpreted as due to vertical compaction of a static magma column. (iiii) ‘Other’ fabric (4 dykes) does not show
any preferential orientation. Scanning electronic microscope and susceptibility versus temperature experiments show
that minerals of the titanomagnetite family are main magnetic remanence carriers. Two magnetic components were
isolated. Ages of magnetic remanences are estimated at 198.3 þ 2.0 Ma to 192.3 þ 1.5 Ma. Their virtual geomagnetic
poles are calculated, Pole A: V= 73.2‡N, P= 15.3‡E, k = 288.8, A95 = 3.4‡, n = 8, and Pole B: V= 81.6‡N, P= 89.1‡E,
k = 69.8, A95 = 4.2‡, n = 18. These two groups probably correspond to two distinct magmatic events which occurred in a
short period. This hypothesis is consistent with published 40Ar^39Ar radiometric ages though with ‘mini plateau’
spectra. These paleomagnetic results suggest the presence of magmatic pulses led to the construction of the Central
Atlantic Magmatic Province in French Guyana during the Early Jurassic. ß 2000 Elsevier Science B.V. All rights
reserved.
Keywords: paleomagnetism; anisotropy; magnetic susceptibility; French Guiana; diabase; magmatism
1. Introduction
Extensive dyke swarms cut both Paleoprotero-
zoic basement rocks of the Guyana shield and
sedimentary rocks of the Amazonian basin.
They are mostly present along the coastal mar-
gins, however inland large basaltic £oods associ-
ated with the dykes are also widespread. These
swarms, such as the Cassipore and Cayenne
swarms in Amapa (Brazil) and French Guyana
are dominantly NNW^SSE-oriented, nearly paral-
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lel to the rifting direction of the Central Atlantic
Ocean [1] (Fig. 1). Similar dyking events have
been recognized around the Central Atlantic
Ocean, from the European and North American
continental margins, to the West African and
South American coasts, thus constituting the larg-
est volcanic province in the world: the Central
Atlantic Magmatic Province (CAMP) [2]. 40Ar^
39Ar and 238U^206Pb ages [2,3] of the CAMP ba-
saltic magmatism cluster around 200 Ma, close to
the Triassic^Jurassic boundary. If this magmatic
event is commonly associated with the initiation
of continental rifting as suggested by several
workers [4,5], the migration of magma from par-
tial melting zones in the mantle towards the sur-
face is poorly understood. The magma could be
injected directly from the mantle source [6] or
laterally injected from shallow magma chambers
fed by vertical conduits connected to the mantle
[7]. The understanding of timing, emplacement,
tectonic control and identi¢ed magma sources
could allow to answer these questions. In partic-
ular, the anisotropy of magnetic susceptibility
technique (AMS) o¡ers a powerful tool to inves-
Fig. 1. Simpli¢ed geological map of French Guyana showing the South American Amazonian Shield, location of the sampling
areas and recently dated dykes [3].
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tigate £ow directions, proxy £ow indicator, or
stress direction [8^10]. Moreover, coupling radio-
chronological ages with paleomagnetic results
should better constrain the predrift magmatic pro-
cess and timing of dyke emplacement. Up to now,
no AMS study has been carried out on Early
Jurassic dykes in South America. Until recently,
paleomagnetic data concerning Early Jurassic do-
lerites of the Amazonian Shield were not satisfac-
tory enough as they were scarce and only sup-
ported by 40K^40Ar dating [11^14]. Recent
geochronological 40Ar^39Ar results on the basaltic
dykes from French Guyana [3] are also helpful for
the understanding of the magmatism of the
CAMP in French Guyana.
In the framework of a multidisciplinary BRGM
(French Geological Survey) geological mapping
project of the French Guyana Territory in collab-
oration with ISTO and the CPRM (Geological
Survey of Brazil), we carried out four ¢eld trips
between 1995 and 1998. We collected samples
from all representative formations and a particu-
lar care was taken on dykes, some being recently
dated [3,15]. Indeed, a better understanding of
dyke emplacement in age and space should better
constrain the predrift fracturation process which
a¡ected French Guyana during Early Jurassic.
2. Geological setting and paleomagnetic sampling
2.1. Geological setting
The Guyana Shield, which underlies French
Guyana is mainly composed of granite^green-
stone belts ranging in age from 2.2 to 2.0 Ga
due to the Transamazonian tectonothermal event
[16] (Fig. 1), with evidence of Archean basement
on its western margin (Imataca Complex, Vene-
zuela, [17]). In French Guyana, the basement
mainly consists of plutonic rocks and greenstone
belts forming two large zones intruded by large
granitic complexes [18] (Fig. 1). The northern part
of Guyana is occupied by an EW-elongated
Paleoproterozoic sedimentary basin ¢lled by the
Orapu conglomerate and the Bonidoro sandstone
Formations [18,19] (Fig. 1).
Two principal doleritic magmatic events have
a¡ected the Guyana Shield: the Paleoproterozoic
Avanavero Intrusive Group and the Early Juras-
sic Apatao Group [11]. In French Guyana the
majority of the dyke-swarms are NNW^SSE-
trending Early Jurassic basalt [3] (Fig. 1). All in-
vestigated rocks have basaltic (sensu lato) compo-
sitions [20] (Fig. 2) with intergranulare, ophitic,
(sub)ophitic or gabbroic textures. The (sub)-
ophitic texture is observed in the majority of
dykes. The mineralogy consists of olivine (Fo40^
Fo70), plagioclase (An40^An60) and augite. The
groundmass is composed of ¢ne-grained plagio-
clase, augite þ pigeonite, skeleton-like Fe^Ti
oxides, and, possibly biotite and/or hornblende.
French Guyana dolerites are characterized by a
lack of LILE enrichment (Ba, Rb, Th), primitive
mantle normalized (La/Yb)n ratios ranging from
1.8 to 4.6, and high TiO2 (6 2%). They likely
correspond to a mixed MORB^EMII mantle
source [15].
2.2. Paleomagnetic sampling
In French Guyana, Jurassic dykes are numer-
ous, well exposed, and cut vertically through Pa-
leoproterozoic rocks. Their width varies from 1 to
30 m but generally does not exceed 3^5 m. Sam-
ples were collected from 32 sites along the Oya-
pok, Maroni, Mana, Conte¤, Approuague and
Mataroni rivers, and on the Cayenne Island
Fig. 2. Total alkalis versus silica diagram (T.A.S) [20].
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Fig. 3. (a) Re£ected light photo of a large automorphous titanomagnetite grain. (b) Large-scale image in secondary electrons of
titanomagnetite with the complex structure of ilmenite exsolution. (c) Close scale image in secondary electrons of fractal disposi-
tion of ilmenite exsolution in titanomagnetite.
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(Fig. 1). Two dykes were also sampled in Amapa
(Fig. 1). Four sites were recently dated by the
40Ar^39Ar method [3,15] (Fig. 1). Dyke azimuths
vary from N330 to N020 and were measured in
21 dyke walls. The other azimuths (13 dykes)
were interpreted from the geophysical data. In
all well exposed dykes (21), a ¢ne congealed
margin (6 2 cm) was observed. Six to eight 2.54
cm in diameter cylinders crossing through the
dyke in width were drilled perpendicular to the
strike of the dyke at each site. Cores were orien-
tated with magnetic and, whenever possible,
with sun compass. The di¡erence between solar
and magnetic azimuth measurements is about
20 þ 4‡, which is compatible with the 1998
IGRF declination (17.5‡). Samples were also tak-
en for mineralogical and chemical analyses. Cores
were cut to standard size (2.54/2.2 cm), yielding
260 specimens.
3. Laboratory measurements
3.1. Petrographic and magnetic mineralogical
analyses
In order to characterize the magnetic minera-
logical compositions of our collection, we applied
the following methods on representative samples :
re£ection microscopy (Olympus BX60) at the geo-
logical laboratory of the Universite¤ d’Orle¤ans;
electronic scanning microscopy (JEOL instru-
ment) at Ecole Supe¤rieure de l’Energie et des Ma-
te¤riaux (ESEM), and thermomagnetic experiments
using a CS3 apparatus (AGICO, Geofysica)
coupled with a KLY-3S kappabridge (AGICO,
Geofysica) at the joint BRGM/Universite¤ d’Or-
le¤ans Laboratoire de Magne¤tisme des Roches
(LMR).
Petrographic observations with re£ected light
microscopy show large automorphous grains of
titanomagnetite (Fig. 3a). Scanning electron mi-
croscopy (SEM) observations present more de-
tailed information on the structure of the large
titanomagnetite grains. Fig. 3b,c show two sec-
ondary electrons images of a 0.5 mm titanomag-
netite grain at two scales. A complex fractal struc-
ture of ilmenite lamella exsolutions has been
observed in the titanomagnetite crystal body
(Fig. 3c). This kind of structure is well known
in basaltic rocks and results from the exsolution
Table 1
Titanomagnetite microprobe analyses showing a variable
concentration of titanium oxides
GR2 FU8 GW1 HA6
SiO2 0.05 0.10 0.11 0.17
TiO2 4.80 8.23 19.44 11.23
Al2O3 2.96 1.18 2.26 1.93
Cr2O3 0.00 0.26 0.20 0.10
V2O3 0.96 3.42 1.07 0.64
FeO* 86.42 79.88 73.56 77.71
FeO 36.21 38.23 48.71 40.61
Fe2O3 55.84 46.31 27.64 41.26
MnO 0.11 0.21 0.49 0.20
MgO 0.05 0.01 0.36 0.03
ZnO 0.00 0.00 0.00 0.00
Total Fe0* 95.35 93.29 97.48 92.00
Total 100.98 97.95 100.27 96.16
Fig. 4. (a) Magnetic susceptibility variation versus tempera-
ture for some dykes of French Guyana showing a suscepti-
bility drop between 550 and 575‡C. (b) Bulk susceptibility
variation during thermal demagnetization from selected sam-
ples (dykes FU4A, HA1A and GZ3A).
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of ilmenite during magmatic cooling between 550
and 515‡C [21]. No later destabilization was ob-
served in titanomagnetite. The microprobe analy-
ses on titanomagnetite are listed in Table 1. Tita-
nium oxide concentration ranges from 4 to 20
percent. Thermomagnetic experiments con¢rm
that titanomagnetite is the main magnetic carrier
(Fig. 4a). Indeed, Fig. 4a shows a sharp drop of
the low ¢eld magnetic susceptibility between 550
and 575‡C. Bulk susceptibility measurements
made after each heating step show only minor
variations which indicate that the magnetic min-
eralogical transformations during heating are in-
signi¢cant (Fig. 4b).
In short, petrographic and magnetic mineralog-
ical analyses indicate that the remanent magnet-
ization in the dolerites is carried solely by miner-
als of the titanomagnetite family.
Table 2
AMS data
Sites F L P T K1 K2 K3 Fabric
type
D I K95min K95max D I K95min K95max D I K95min K95max
(‡) (‡) (‡) (‡) (‡) (‡)
FU 1.010 1.007 1.017 0.152 211 13 6 8 281 36 10 11 105 53 7 10 R
GR 1.010 1.019 1.029 30.301 38 1 5 6 300 79 7 24 128 11 3 24 R
GT 1.005 1.013 1.018 30.488 220 33 8 12 341 39 9 30 104 34 7 28 R
GU 1.023 1.017 1.040 0.141 175 7 6 8 68 67 5 9 267 22 5 7 N
GV 1.065 1.017 1.082 0.577 186 3 3 9 283 67 1 9 95 22 3 4 N
GW 1.032 1.008 1.040 0.610 267 68 9 40 19 8 14 40 112 20 8 13 N
GZ 1.019 1.013 1.032 0.188 199 0 4 7 108 54 4 7 289 36 5 6 R
HA 1.005 1.005 1.011 0.100 190 20 12 14 303 41 11 13 81 51 7 15 N
O1 1.011 1.008 1.019 0.163 340 1 3 5 239 82 5 6 70 8 4 6 N
O3 1.006 1.014 1.020 30.421 N
O4 1.004 1.014 1.018 30.542 52 61 11 13 213 24 8 27 320 8 7 28 N
O5 1.023 1.011 1.034 0.366 337 24 5 13 240 16 6 8 120 60 4 7 N
O7 1.047 1.016 1.063 0.482 157 18 5 13 256 25 5 13 49 54 3 6 I
O9 1.031 1.013 1.045 0.403 168 2 1 14 263 38 2 4 189 60 1 13 N
10 1.021 1.014 1.036 0.239 334 23 9 10 198 59 3 12 70 20 6 9 N
15 1.011 1.012 1.023 30.047 252 21 6 8 30 62 13 28 353 15 5 13 R
17 1.038 1.018 1.057 0.345 154 1 5 9 251 80 4 28 64 10 5 7 N
23 1.037 1.011 1.049 0.549 345 13 7 10 137 76 2 8 254 7 2 9 N
PD 1.039 1.002 1.041 0.924 157 2 5 13 249 40 4 13 64 49 3 5 N
PI 1.055 1.013 1.068 0.601 351 12 4 13 183 78 4 13 82 2 3 6 N
OU 1.005 1.005 1.009 0.012 O
GosD1 1.011 1.014 1.025 0.100 252 13 4 7 345 11 6 11 115 73 4 6 R
BouD6 1.020 1.011 1.032 30.295 46 1 4 13 136 1 8 18 275 88 4 6 R
CY 1.003 1.015 1.018 0.667 184 14 6 19 73 53 5 19 316 55 3 12 N
CQ 1.011 1.038 1.049 0.560 187 21 4 25 289 29 14 26 66 53 2 15 N
PolD4 1.018 1.007 1.024 30.376 44 17 4 33 309 14 9 14 171 72 12 13 R
polD5 1.004 1.010 1.015 0.401 O
AN 1.010 1.020 1.030 0.292 145 12 6 15 240 57 8 19 59 18 7 12 N
AQ 1.008 1.043 1.051 0.683 159 60 1 23 9 31 4 23 259 16 3 4 N
BN 1.035 1.027 1.064 30.123 136 17 4 16 295 71 4 16 232 7 4 17 N
BO 1.019 1.018 1.037 30.050 348 0 7 19 253 84 14 22 78 6 9 18 N
BP 1.028 1.053 1.085 0.186 159 3 3 17 253 39 10 37 80 50 6 30 N
BQ 1.004 1.007 1.011 0.297 O
BR 1.003 1.036 1.039 0.859 158 5 12 24 60 57 8 25 252 33 10 14 N
K1, K2 and K3 are the maximum, intermediate and minimum susceptibility intensities; F, mean foliation (K2/K3) ; L, mean linea-
tion (K1/K2) ; P, mean anisotropy degree (P = K1/K3) ; T, Jelinek’s parameter [T = (ln(K2/K3)3ln(K1/K2)3ln(K2/K3)] ; D, declina-
tion; I, inclination; K95min (‡) and K95max (‡) : bimodal statistic data [22]. Fabric types: N, ‘Normal’; R, ‘Reversal’ ; I, ‘Intermedi-
ate’; O, ‘Other’ (see text).
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3.2. AMS
AMS measurements were performed on each
specimen using a KLY-3S (AGICO, Geofysica)
spinner kappabridge. The AMS results are listed
in Table 2 and their tectonic interpretations are
discussed in Section 4. The statistic precisions
were calculated with bimodal statistics [22] and
listed in Table 2. The anisotropy degree (P) is
de¢ned by K1/K3 where K1, K3 are the maximum
and minimum susceptibility intensity axes respec-
tively. It is relatively low, varying from 1.009 to
1.082 with an average of 1.03 (3% anisotropy)
which is typical order found in dykes [23]. Ellip-
soid shape parameter T, expressed by T =
(lnF3lnL)/(lnL3lnF) where F = K2/K3 and L =
K1/K2 shows that it is predominantly (25 dykes)
oblate (Ts 0).
3.3. Paleomagnetic analyses
Magnetic remanence was measured on a JR5
spinner magnetometer (AGICO, Geofysica). Nat-
ural remanent magnetization (NRM) measure-
ments show a bimodal distribution, ranging
from 1 to 10 A/m for one group (75%) and 70^
100 A/m for other. The group with high intensity
values probably su¡ered an isothermal magnetiza-
tion due to lightning.
A pilot study was carried out on a few speci-
Fig. 5. Representative orthogonal vector diagrams of progressive thermal and AF demagnetization. The closed (open) symbol re-
fer to the horizontal (vertical) plane. (a)^(d) Normal polarity directions, (e) shows a specimen a¡ected by partial lightning, (f)
and (g) show reversed directions.
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mens using both thermal and alternating ¢eld
(AF) demagnetization techniques with a Pyrox
furnace and an automated three axes tumbler
AF demagnetizer (LDA-3, AGICO, Geofysica),
respectively. About 12 (AF) to 16 (thermal) de-
magnetization steps were used. Both techniques
provided similar results (Fig. 5a,b) as de¢ned by
principal component analysis [24]. After removal
of a low coercivity or low unblocking temperature
component with random directions, the intensity
linearly decays up to maximum applied ¢elds of
30^40 mT or temperatures ranging from 530 to
580‡C (Fig. 5a^d). For samples possessing high
NRM intensities, the AF technique more e⁄-
ciently isolates the characteristic component after
removing the spurious overprint (Fig. 5e). We
therefore used AF demagnetization on all other
specimens. The magnetic directions are mainly
of normal polarity although reversed polarity di-
rections were identi¢ed in two sites (Fig. 5f,g).
One Site (05) has only reversed polarity directions
while the other (GOS D1) a 20 m wide dyke
presents few reversed polarity directions only in
the slow cooling coarse grained central part.
The mean direction for each paleomagnetic site,
given in Table 3, have been computed by Fisher
statistics [25]. They are slightly but systematically
di¡erent from the present Earth ¢eld (declina-
tion = 342‡, inclination = 18.5‡) and the geocentric
axial dipole ¢eld (inclination = 3^10‡). The Fisher
(k) parameter is usually greater than 10. Direc-
tions isolated from the highly magnetized speci-
mens usually led to a poorly de¢ned mean direc-
tion with a low k and a large K95 (Table 3). The
sites which have a low precision parameter value
and a K95 greater than 15‡ (Table 3) were not
taken for mean direction and mean virtual geo-
magnetic pole (VGP) calculations.
4. Discussion
4.1. Implication of AMS results on dyke
emplacement
Based on numerous ¢eld observations and
AMS studies of characteristics of eigenvector ori-
entations, many authors (e.g. [10,23]) suggest that
magmatic fabrics in dykes can be classi¢ed into
four general types: N (Normal), R (Reversal), I
(Intermediate) and O (Other). Type N is charac-
terized by the clustering of K1 and K2 axes on the
dyke plane, whereas K3 is nearly perpendicular to
it. Type I is de¢ned by K1 and K3 axes clustering
close to the dyke plane, whereas K2 axis is per-
pendicular to this plane. Type R is characterized
by K2 and K3 axes close to the dyke plane and K1
is perpendicular to that plane. AMS axes which
do not show any preferential orientation belong
to Type O.
In our dykes, the analysis at the individual-
dyke scale de¢nes four fabrics (Table 2 and Fig.
6): N (21 dykes, 62%), R (8 dykes, 24%) I (1
dyke, 2%) and O (4 dykes, 12%).
The K1 orientation of Type N (Figs. 6 and 7) is
parallel to the NNW^SSE strike of the dykes. The
N fabric type was interpreted as a £ow fabric by
many researchers (e.g. [23,26,27]) who compared
¢eld evidence and AMS data. Moreover, the K1
inclination can be used to infer the distance be-
tween the fractures and the magma source [23,28].
The subhorizontal K1 inclinations could corre-
spond to dykes fed horizontally by a distant feed-
ing source. In French Guyana dolerite, all N fab-
ric K1 axes have weak to horizontal inclinations
(Figs. 6 and 7), suggesting that French Guyana
dolerites are, ¢rstly far from their feeding source
(s 500 km) and, secondly fed horizontally from
these feeding source and/or magma storage zone.
We also notice that the weak K1 axes generally
dip towards the south (Fig. 7). However, they are
almost vertical at one site from Amapa (Site 04;
Fig. 6), indicating that this dyke may probably be
closer to the magma source with respect to the
French Guyana dykes. If the French Guyana
and Amapa dykes belong to the same generation
and have same magma source, the source could be
located to the SE. This conclusion contradicts
some workers [29,30], who suggest that the source
of the French Guyana dykes was located to the
NNW, based on their geographical location and
the preferred circum Central Atlantic Ocean dyke
orientation.
The reversal fabric was found in eight dykes. It
was generally attributed to secondary processes
such as hydrothermalism, post-emplacement mod-
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Fig. 6. AMS directions (K1, K2 and K3) from the sampled dolerites of French Guyana. Magmatic fabrics are highlighted as fol-
lows: N, ‘Normal’; R, ‘Reversal’; I, ‘Intermediate’ ; O, ‘Other’.
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i¢cation or due to the presence of SD (single do-
main) grains in rocks [23]. If the analysis in thin
sections does not show evidence of hydrothermal-
ism or solid state deformation, shearing deforma-
tion has been locally shown by ¢eld observations,
in contact zone between dykes of Type R and
their host rocks (e.g. GOSD1, BOUD6). We sug-
gest that the R fabric could be related to local
shearing deformation.
The ‘Intermediate’ fabric (I Type) was recog-
nized in one dyke (Site 07; Fig. 6). Such fabric
was found in other swarm [23,31]. It could be
explained by the presence of ¢ne-grained (titano-
magnetite) [23] or due to the vertical compacting
of a static magma column [31]. In this study, pet-
rographic investigation has not permitted to ¢nd
¢ne magnetic grain size in this rocks (see Section
3.1), so the I fabric may be explained by the com-
pression tending to force the material along the
dyke direction during dyke emplacement [31].
4.2. Implication of paleomagnetic results
All site-mean directions and poles are listed in
Table 3. Due to the large sampling area, all site-
mean directions have been transferred to corre-
sponding VGPs before calculating mean poles.
The site-mean VGPs are systematically distinct
from the present geomagnetic ¢eld. Cores col-
lected parallel to the dyke width show consistent
directions with generally satisfactory statistic pa-
rameters (Table 3). The majority of sites present
normal polarities and only two sites show a re-
versed one (Site 05, GosD1). We also note that
the strong weathering which a¡ects this subequa-
torial area has not yet induced any change in the
magnetization of this collection. Indeed, it has
been recently shown [32], in the Cayenne area,
that independently of the primary magnetic car-
rier, hematite becomes the main magnetic carrier
due to lateritization and no magnetite remains,
which is not the case in the present study. Based
on the above observations, we can conclude that
the magnetic remanence is probably of primary
origin representing an Early Jurassic magnetiza-
tion.
Eight of 34 sampled sites show random or scat-
tered directions due to a partial or to a total over-
print attributed to lightning. They were rejected
from the mean calculation. From the remaining
26 sites, we calculated an Early Jurassic paleo-
magnetic pole for French Guyana (Table 3; Fig.
8a; Pole M) with the following coordinates:
V= 81.2‡N, P= 55.1‡E, k = 50.7 and A95 = 4.0‡.
A closer look at the VGP distribution shows
that two populations could be identi¢ed in our
data set (Fig. 8a). The disparity between these
two populations is predominantly on the polar
longitude. Therefore, two sub-mean poles are
computed: Pole A: V= 73.2‡N, P= 15.3‡E,
k = 288.8, A95 = 3.4‡ and N = 8; Pole B:
V= 81.6‡N, P= 89.1‡E, k = 69.8, A95 = 4.2‡ and
N = 18. These two poles are statistically distin-
guished suggesting two distinct magmatic intru-
sive events (Fig. 8a), although secular variation
of the geomagnetic ¢eld could also be responsible
for part of the data scattering. The only normal
polarity evidenced in the majority of dykes may
indicate that duration of magmatic intrusion for
each group could be very short as reversal rate is
relatively high for this Triassic^Jurassic period
[33]. Moreover, the two groups do not show the
same distribution style, the VGPs from Group B
are more dispersed than those from Group A,
which may indicate that the intrusion of Group
B may have a longer duration. No clear relation-
Fig. 7. Density diagram (1% area contours, equal area) of
the magnetic lineation (K1 direction) from all samples be-
longing to the magmatic fabric of Type N.
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ship was observed between ASM types and the
two VGP groups.
Four of our sampled dykes were recently dated
by 40Ar^39Ar [3]. Sample G1 (Site 17) corresponds
to a single grain amphibole age of 196.0 þ 5.7 Ma.
According to the authors [3] the large error bars
are due to the low K content and small grain size.
The ages obtained from samples Tortue corre-
sponding to the paleomagnetic site: AN, G3
(15), and G12 (7) were determined from plagio-
clase. All spectra are characterized by variable
excess argon and younger K-rich alteration
phases. Nevertheless, Deckart et al. [3] indicated
that between 770 and 1090‡C the age spectra dis-
play a relatively £at region corresponding to 20^
49% of total out gassed 39Ar and show three to
¢ve concordant successive apparent ages. They
also argued that these ‘mini-plateau’ ages corre-
spond to a minimum contribution of excess argon
and/or radiogenic 40Ar from K-rich alteration
phases. Furthermore, they presented a bimodal
age distribution between 196 and 189 Ma with
the ‘mini-plateaus’ probability diagram of bulk
plagioclase of French Guyana dolerites (see ¢gure
6 of [3]). In Fig. 8b, we represent VGPs location
sites AN, 15 and 7 and corresponding Tortue, G3,
G12 ‘mini plateau’ ages. The two older indistin-
guishable ages (198.3 þ 2.0 Ma and 196.0 þ 1.7
Ma) sites AN and 15 lie on between 150 and
90‡E longitude. The younger Site 7 (192.3 þ 1.5
Ma) is between 0 and 30‡E.
According to VGP distribution and geochrono-
logical data [3], we propose that the two VGP
groups could correspond to two distinct magmatic
pulses occurring in a short time period. Moreover,
all eight sites which de¢ne the pole A come from
the northeastern part of French Guyana (Cayenne
Island, Conte¤ and North Oyapok), while the sites
for the pole B cover all sampling area. As pro-
posed by [2] in Brazilian CAMP, the youngest
magmatic event seems to be restricted closer to
the future rift margin.
5. Conclusions
AMS and paleomagnetic studies on recently
dated dykes from French Guyana bring new
and important insight on the Early Jurassic cir-
cum Atlantic volcanic activity which occurred pri-
or to the opening Central Atlantic Ocean. AMS
can be segregated into four fabric types according
to the eigenvector orientations with respect to the
dyke plane. Type O shows no preferential orien-
tation of the principal axes of anisotropy. The
three others (N,R,I) present well de¢ned K1, K2
and K3 directions. Type N referred as ‘Normal’
was found in 21 dykes and de¢ned by K1^K2 clus-
tering close to the dyke plane and K3 is nearly
perpendicular to it. This fabric was interpreted
as due to the magma £ow. Analysis of K1 incli-
nation permitted to infer that the dykes of French
Fig. 8. (a) Equal area projection of the 26 VGP from the
French Guyana dolerites with the total mean pole (M) and
the proposed pole A and pole B. (b) VGPs from the dated
dykes of [3] with our proposed A and B poles. Age errors
are given with 1c level.
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Guyana were fed horizontally from a distant mag-
ma source. Type R (8 dykes), is characterized by a
K2-K3 plane close to the dyke plane and K1 per-
pendicular to dyke orientation. The origin of this
magmatic fabric is due to possible local shear
stress. Type I, de¢ned by K1^K3 axes close to
the dyke plane and K2 perpendicular to this
plane, was interpreted as due to vertical compac-
tion of the magma column.
The paleomagnetic results from 26 out of 34
sites in French Guyana suggests the existence of
two VGP populations and indicates that two
short volcanic events took probably place in the
French Guyana during the Early Jurassic. The
geographical position of the dykes from the two
VGP groups indicated a possible migration of the
magmatism toward the future rifting zone in
French Guyana. To validate these hypotheses,
more coupled paleomagnetic and geochronologi-
cal studies have to be undertaken on similar rocks
from the Amazonian Shield and CAMP.
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A petrographic and geochemical study of fifteen Early Jurassic, seven Proterozoic dolerite 
of French Guyana, and one Jurassic dolerite from Ivory-Coast were carried out. The Early 
Jurassic SSW-NNE trending dykes have doleritic aphyric or gabbroic phyric texture. Their 
chemical compositions slightly under-saturated to over-saturated, moderate to low Mg-ratios 
(63 to 36), high TiO2 contents (1.85 to 3.56 wt%), weak rare earth element fractionation (1.8 
< (La/Yb)n < 4.6), negative Sr-anomalies (0.41 < Sr* < 0.91) and positive TiO2-anomalies 
(1.2 < TiO2* < 2.15) correspond to sub-alkaline high-Ti basalts (HTiB).  The La/Nb ratio 
(1,18 ± 0,23) is close to that of the OIB-type Deccan basalts and incompatible element ratios: 
Rb/Nbn (1,07 ± 0,3), Zr/Y (4,6 ± 0,8) are intermediate between those of HTiB in Deccan and 
those of HTiB in Paraná. These geochemical signatures and recent isotopic data of Bertrand et 
al (1999) suggest that their magmatic source is different to that the other basalts of the central 
Altlantic magmatic province (CAMP). Such signatures are restricted to a central zone 
coincided with the Panafrican Rokelide suture. We propose a model of sub-lithospheric 
preferential channelling of an asthenospheric upwelling in this zone.  
Two other groups of dykes were identified in French Guyana. Compared to the Jurassic 
dolerites the Proterozoic dykes have NNW-SSE and E-W trending direction, more important 
LILE enrichment, low TiO2 contents (<2 wt%) and Nb-Ta negative anomalies. The NNE-
SSW trending dykes have higher SIO2 contents (48.4 to 52.8 wt%) than the EW trending 
dykes (43.2 to 45.1 wt%). We proposed that the calc-alkaline affinity could be the results of a  
previous subduction related to the 1800 Ma Venturi-Tapajós orogen, which contaminated the 
mantle source. 
 
Keywords: Dykes, Early Jurassic, Proterozoic High-Ti basalts, Asthenospheric source. 
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VII. 1. Introduction 
 
Numerous dolerite dykes intrude the Guyana craton. The problem is to discriminate the 
dykes as they have different ages and compositions, in order to interpret geotectonic contexts 
of the successive magmatic activities. In this paper, we attempt to distinguish the Mesozoic 
dykes in the French Guyana shield, compared to the older dolerites, mainly Proterozoic in 
ages. Then, we focalize to the Mesozoic dolerites for their geochemical features in 
relationships with the initiation of the Atlantic opening, in the Early Jurassic. 
Early stage of continental break-up and initial opening of rifts is generally associated with 
continental flood basalt (CFB), dykes, sills and layered intrusions. The Central Atlantic 
Magmatic Province (CAMP) linked to the initial opening of central Atlantic (May, 1971; 
Dalrynple et al., 1975, Bertrand et al., 1982) is a good example of this genetic relation. The 
CAMP magmatism in the northeastern part of the Amazonian Craton occurred far inland 1000 
Km from the Atlantic margin (Fig. 1), and is characterized by N-S, to NNW-SSE, large dyke 
swarms (Fig. 1, Table 1). CAMP is well known as a example of low-Ti Tholeiites of 
Continental flood Basalt (CFB) composition. The magmatic event took place at around 200 
Ma (Sebai et al., 1991, Deckart et al., 1997, Marzoli et al., 1999, Hames et al., 2000). In the 
Guyana shield, a total of six dyke swarms, up to 100 km long, are distinguished from East to 
West (Table 1). Located over 600 to 1,000 km to the western Atlantic shore, these swarms are 
related to the 200 Ma CAMP event. Dykes are mainly orientated NNW-SSE parallel to the 
Altlantic rift axis in the northeastern part (Cassiporé, Apatao; Fig. 1). Different orientations, 
NNE to NE, prevailed in other swarms (Roraima or Maranhão; Fig. 1). Occurring in the same 
area, much older dykes have been dated to Proterozoic. In many cases, in the field, these 
dykes are undistinguishable to the Mesozoic dykes. Fortunalety, in French Guyana, the 
Proterozoic dykes have distinct NNE-SSW or W-E trends. Precise distinctions need 
petrographical and geochemical studies. 
 Thorough review of geochemical characteristics of Early Jurassic dykes in Guyana 
Shield reveals systematic compositional difference. These dykes have high-Ti basalts (HTiB) 
composition whereas the other CAMP dykes have low-Ti basalts (LTiB) one. These HTiB are 
located in a narrow northeastern zone, from Surinam to French Guyana and Amapa in Brazil 
(Fig. 1, table 1). We have determined similar HTiB composition for Mesozoic dolerite dykes 
in Ivory Coast, in the West Africa craton south margin (e.g. in Liberia, Dupuy et al., 1988; 
Fig. 1). Except these restricted HTiB zones, the CAMP present homogeneous LTiB 
composition but with variable trace element and isotopic ratios suggesting heterogeneous 
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mantle source (De min et al., 1999, Marzoli et al., 1999). Both lithospheric and asthenopheric 
mantle sources for the LTiB and HTiB respectively, have been proposed by Deckart (1996). 
In the French Guyana, understanding of the geochemical signature and determination of the 
origin and of the various ages dolerite dykes allow to discuss mechanism of initial continental 
break-up in Central Atlantic zone and role of mantle and crust in genesis of the HTiB. This 
paper presents new petrographical and geochemical data either for Early Jurassic and 
Precambrian dykes from French Guyana to constrain magma sources, and to distinguish the 
dykes of different ages. 
 
 
VII. 2. Geological setting and previous data 
 
In French Guyana, the basement is constituted by Palaeoproteroic rocks (2.2 to 2.0 Ga) 
emplaced during the Trans-Amazonian tectonothermal event (Bosma et al., 1983; Gruau et 
al., 1985). The Early Jurassic Atlantic tholeiites (EJAT) occur mainly as dykes in majority in 
the northern part Cayenne swarm (Veldkamp et al., 1971; Deckart, 1996). Two main trend 
directions, NNW-SSE to NW-SE and NNE-SSW, have been recognized by previous studies. 
The first trend corresponds to real EJAT; the second concerns Proterozoic dolerite intrusions 
(Fig. 1; Deckart, 1996). Dyke thicknesses range from 0.5 m to 20 m. Lengths vary from 
discontinuous along some kilometers to very long up to ten or even fifty kilometers. AMS 
data  indicates that the Early Jurassic dykes in French Guyana were horizontal  flow direction 
(Nomade et al., 2000) indicated lateral injection of the magma in the dykes. Best estimate 
ages of the EJAT in French Guyana gave 198.3 ±2.0 and 188.7 ± 1.9 Ma (Deckart et al., 
1997). These ages are coherent with the average CAMP age of 200 ± 4 Ma (Marzoli et al., 
1999). EJAT in northern part of French Guyana are characterized by their high-TiO2, enriched 
FeO trend and slight LILE enrichment (Deckart, 1996). Geochemical and isotopic signature 
suggests, for Deckart (1996), a N-MORB-type source mixed with an EMII-type component. 
Contrary to the Venezuela or Surinam where many Precambrian swarms have been 
recognized, only two dykes exhibiting Precambrian age were known in French Guyana 
(Deckart et al., 1997).  
In the framework of a multidisciplinary BRGM (French Geological Survey) geological 
mapping project of the French Guyana in collaboration with ISTO (Institut des Sciences de la 
Terre d’Orléans), and the CPRM (Geological Survey of Brazil), we have carried out four field 
trips between 1995 and 1998. We have collected samples from all recognized swarms. A 
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particular care was taken on the eastern and southern part of French Guyana where no 
geochemical data were available. 
 
 
VII. 3. Sampling area, field observations 
 
 
We have sampled a total of seven area where well exposed selected dykes have been 
analyzed (Fig. 2): along the Oyapok river (Fig. 2a and b), along the Conté river (Fig. 2c and d, 
3 dykes), Cayenne area (Fig. 2e), along the Mana river (Fig. 2f), and along the Maroni river 
(Fig. 2g). Dyke thickness range from 0.3 m (South Oyapok, OX) to 20 m (Cayenne Island, 
BOU). But, to the south of Cacao, close to the Conté river (Fig. 2d), the Kwata Mount is a 
large laccolith, may be 2000m-thick (Choubert, 1973). In the Atlantic coast at sites BOU and 
GOS of Cayenne (Fig 2e), we have observed centimetric to decimetric felsic paches and veins 
infilling tension gashes and cooling fractures of the dykes. These felsic rocks could be a result 
of partial melting of country host rocks induced by basaltic magma. They have been sampled 
for testing possible assimilation effect on the magma composition. 
In the Cayenne area, dykes are mainly trending N170° with right-handed motion of the 
borders but there are some conjugated dyke sets N150°-160° and N0°-010°. These features 
and the tension gashes setting indicate that the minimum principal stress is N110°. In northern 
part of the Oyapok river dykes sets N140° to N155° (Fig. 2b). Shearing deformation in 
contact zones between dikes and their host rocks indicates that magma emplacement not only 
took place in an extensional tectonic regime but also in a shearing context.  
Dykes trending SSW-NNE have been sampled along the Oyapok River (sites GA, GB, 
GD, Fig. 2b) and in the Conté area (Fig. 2d). Their petrographical and chemical compositions 
differ to that of the Jurassic dykes (see forward). Two ages dating have been tempted (Deckart 
et al., 1997) indicated ages ranging from 1.6 to 1.8 Ga. Other dykes trending WSW-ENE were 
found in Southern Oyapok (sites PG, PH, PI, OX, OY, Fig. 2a), we named the Yawapa dykes. 
They are extremely fractured and crosscut by important N-S faults. The field characteristics 
indicate an old age for this swarm, probably Proterozoic. These two groups of Proterozoic 
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VII. 4. Petrography and geochemistry 
 
All the samples were prepared for mineral analyses by Electron Probe Micro Analyzer at 
the CNRS-University-BRGM joint laboratory of Orléans. A total of 27 samples was analyzed 
by ICP and ICP-MS method at the CNRS-CRPG laboratory of Nancy and at the BRGM 
analytical department: 15 Jurassic dolerites, 3 felsic veins, 1 host-rock tonalite, 7 Proterozoic 
dolerites, and 1 Jurassic dolerite from Ivory-Coast 
 
VII. 4.1. Jurassic dykes 
 
Petrographical features 
Dyke rocks mainly consist of medium to coarse-grained dolerite and microgabbro having 
intergranular to sub-ophitic texture. Finest grained textures concern the quench margins, five- 
to ten-centimeters wide. Paragenetic sequence is made of rare microcrysts of olivine, large 
clinopyroxene, plagioclase laths, apatite, squeletal Ti-magnetite ilmenite and late biotite. 
Inside the up-to-ten meters thick dykes, the coarser grained rocks are enriched in phenocrysts 
of olivine, clinopyroxene and plagioclase, partly of cumulate origin. Then, we distinguish two 
petrographic groups: Group 1 is doleritic aphyric and considered to be directly derived from 
basaltic liquid. Group 2 is gabbroic phyric and its magmatic composition was modified by 
cumulative process. 
Olivine shows large Mg-Fe variation, the Fo content ranging from Fo65 to Fo29 (Fig. 3a). 
Either two kinds of clinopyroxenes coexist: augite and pigeonite, or augite is alone. Large 
compositional ranges are analyzed (Fig. 3b), between Ca44Mg31Fe25 and Ca25Mg28Fe47 for 
augite, and between Ca12Mg56Fe32 and Ca11Mg30Fe58 for pigeonite. Plagioclase is also 
chemically variable, core and rim compositions ranging from An63 to An49 and An51 to An35 
respectively (Fig. 3b). In detail, zoning is oscillatory. But, in each dyke, there is no chemical 
variation in the plagioclase composition from the margin to the centre. Coexisting magnetite 
and ilmenite have rather uniform compositions across dykes with 15% of ulvospinel contents 
in magnetite and 2% of hematite contents in ilmenite. Late biotites are titaniferous, TiO2 
ranging from 3% to 5% wt%. Their magmatic origin is confirmed by the TiO2/ 
FeO+MnO/MgO diagram (Fig. 3c, Nachit, 1985). 
Petrographical features are typical of more or less evolved tholeiitic to transitional 
magmas. Crystallization process occurred from distinct secondary magma chambers 
periodically replenished, and during the dyke infilling, as demonstrated by the strong 
variations of mineral composition and zoning. 
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 Geochemical compositions 
The fifteen analyzed Jurassic dyke rocks correspond to ten dolerites of suspected 
magmatic composition (Group 1) and to five gabbroic cumulate facies (Group 2) (table. 2). 
The SiO2 and alkaline contents of Group 1 dolerites range from 46 to 50 wt% and 2.4 to 
3.5 wt% respectively. These compositions belong to common sub-alkaline basalts (Fig. 4), 
which are slightly under-saturated to over-saturated according to the norm calculation (6.22 < 
Ol < 0.75; 0.99 < Qtz < 5.23). There is no normative nepheline. Moderate MgO-contents (6.7 
to 4.7 wt%) and moderate to low Mg ratios (0,63 to 0,36) indicate fairly evolved magmatic 
origin. Rather high TiO2 contents (1.85 to 3.56 wt%) for subalkaline composition, in 
agreement with the petrographical description, suggest a high-Ti continental basalt magmatic 
determination. The Group 2 gabbroic rocks show higher contents in MgO (12.9 < MgO < 6.2; 
23.1 < Ol norm < 0.1) and lower contents in FeO, which may be explained by Mg-rich olivine 
and pyroxene cumulation. Some are richer in alumina, indicating plagioclase cumulation. 
Primitive mantle-normalized (PMN) multi element diagrams (Fig. 5a) display weak rare 
earth element fractionation (1.8 < (La/Yb)n < 4.6), no LILE-enrichment with no Nb-
anomalies, negative Sr-anomalies (0.41 < Sr* < 0.91), and positive Ti-anomalies (1.2 < Ti* < 
2.15). The Sr-anomalies could be due to plagioclase fractionation. The other features are 
typical of common high-Ti continental flood basalts (table 3). The PMN diagrams of the 
gabbroic facies (Fig. 5b) are characteristic of cumulate process of olivine (incompatible 
element impoverishment), pyroxene (negative Zr-anomaly) and plagioclase (positive Sr-
anomaly), in a good agreement with the major element. In the figure 5d, we have plotted the 
multi elements diagrams of the Early Jurassic dyke (Ivory Coast). The multi elements 
diagrams display the same characteristics than the Guyana Early Jurassic dykes: weak rare 
earth element fractionation no LILE-enrichment with no Nb-anomalies, negative Sr-
anomalies and positive Ti-anomalies. 
 
VII. 4.2. Felsic veins of the Jurassic dolerites 
 
Petrographical features 
The felsic veins infilling tensions gashes and fractures in dolerite dykes extent to ten to 
fifty centimeters and are few centimeters to ten centimeters wide. Contacts with dolerite are 
slightly blurred in showing a few millimeters mixing zone. Texture is micrographic to 
granophyric with intergrown quartz and alkali feldspars. The paragenesis consists of medium 
grained euhedral, platy to columnar magnesiohornblende (0.71< Mg/Mg+Fe’’< 0.62), 
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subhedral ilmenite, microcrysts of epidote, rare biotite flakes and more or less abundant 
residual aggregates of quartz and sieve-textured feldspar, mainly sodic plagioclase. Some 
large interstitial areas are made of calcite and small euhedral quartz. Close to the dolerite 
contact, numerous microcrysts of diopside have crystallized. Conversely, in the dolerite 
margin, columnar magnesiohornblende is present which is unknown in the normal dolerite 
composition. All these features indicate the intrusion of a partly liquid felsic and volatile-rich 
material and limited chemical reactions (contamination) at the contact with a hot but rigid 
doleritic magma. 
 
Chemical composition and interpretation 
The SiO2 contents range from 68, for the grey and amphibole-richer rock, to 74 wt% 
(table 2) for the more common whitish veins. Similarly, Na2O and K2O contents range from 
3.9 to 4.8 wt% and 1.6 to 4.4 wt% respectively. Trace element abundances are moderate with 
150 to 160 ppm of total rare earth elements. The Primitive Mantle-normalized diagrams (Fig. 
5e) display enrichment of lithophile elements: Rb, Ba, Th and light rare earth elements (3.9 < 
(La/Yb)N < 10), negative Nb-anomalies, (0.3 < (Nb-La)N < 0.6), negative Ti-anomalies (0.2 < 
(Ti/Dy)N < 0.3), but no Ta-anomalies. 
Petrographical features, emplacement and some chemical patterns such as the lack of Ta-
anomalies strongly suggest that the felsic rocks are partial melted material from crustal 
basement heated by basaltic magma. The Al-in-amphibole barometer (Schmidt, 1992) gives 3 
to 3.5 kbars for the early hornblende crystallization that could be around 8 km depth. Thermal 
reaction and mutual contamination of acid melt and dolerite indicate a hot temperature 
condition for the acid melt injection, just below the basalt rigidus (900-850°C), during the 
opening of the tension gashes. The country rock of dykes is a large tonalite pluton and 
strongly dismembered greenstone belt amphibolites and gneisses. Partial melt of the tonalite 
is unable to produce the felsic vein composition, due to inadequate ratios of the lithophile 
elements and light rare earth elements. The neighbouring amphibolites and gneisses are also 
too rich in trace elements. A good candidate for the felsic liquid origin would be a mafic rock 
with hydrous phases such as an amphibolite, with low trace element contents and negative 
anomalies in Nb and Ti. This rock is known in the Paramaca formations, south of the 
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VII. 4.3. Proterozoic dykes 
 
Petrographical features 
NNE-SSW trending dykes (type 1), plurimetric in thickness, have ophitic to sub-ophitic 
texture with grained size increasing from margin to centre of dyke. W-E trending dykes or 
Yawapa dykes (type 2), less than 1.5 m thickness, have fine grained and hyalocrystalline 
texture in the margins to intersertal texture in the centre For both dykes, paragenesis consists 
of rare olivine, augite and/or pigeonite, plagioclase and squeletal Fe-Ti oxydes (ilmenite and 
titaniferous magnetite). Late biotite is also present in some type 1 dykes. One can notice the 
Yawapa dykes are oftenly strongly altered, with important chloritization and propylitization.  
The rare olivine phenocrysts are ferrous in composition (Fo37-21). The clinopyroxenes are 
calcic augite to common augite with various compositions: Ca41-27 Mg50-41 Fe24-17 and Ca41-32 
Mg47-40 Fe23-18 in type 1 and type 2 dykes respectively. Piegonite (Ca9-8) is also present in type 
2 dykes. Plagioclases are normally zoned in type 1 dykes (An62 to An47) and less zoned in 
type 2 dykes (An55 to An44) (Fig 3b). Biotite is located near titanomagnetite and contain 3.3 to 
4.6 wt% of TiO2. 
 
Geochemical compositions  
Compare to the Jurassic dolerites, the type 1 dykes have the same SiO2 range (48.4 to 52.8 
wt %) and the type 2 dykes (Yawapa) are SiO2-poorer (43.2 to 45.1 wt%; table 2) and slightly 
high LOI. The Na2O/K2O ratios are rather high ranging from 3.1 to 4.2 wt%. The Mg ratios 
average 0,41 and 0.34 for the type 1 and type 2 dykes, respectively. Type 1 dykes correspond 
to slightly under-saturated basalts for three dykes and to over-saturated basalts for one dykes. 
Type 2 dykes are olivine normative tholeiite (Table 2).  
Multi elements diagrams (Fig. 5c) display a LILE enrichment. The (La/Yb)n ratios range 
from 4.8 to 5.6 and average 6.7 for type 1 and type 2, respectively. The negative Eu and Sr 
anomalies indicate plagioclase fractionation. The important Nb- and Ta- negative anomalies 
suggest a magmatic calc-alkaline affinity or low-Nb continental tholeiite but not the Ti 
positive anomaly. Similar trace element characteristics have been observed by Deckart (1996) 
for the samples G9 and G16 (NNE-SSW trending dykes), which are dated to Precambrian 
(Deckart et al., 1997). The figure 5d presents the pattern of the Precambrian dykes compare to 
that of the Jurassic dykes. It highlights two major differences: more important LILE 
enrichment and stronger Nb- and Ta- negative anomalies for the Precambrian dykes.  
 
 




VII. 5. Comparison of Early Jurassic dykes with 
other Large Igneous Provinces (LIP) 
 
There is a lot lot of analyses concerning Mesozoic CFB's. There are many evidences that 
the CFB's were derived from different source regions with distinct melt conditions (Turner et 
al., 1996; Mahoney and Coffin, 1997). Crustal contamination is less important in hot-spot 
related CFB as in Deccan Traps. In these rocks, isotope and trace elements are strikingly 
similar to that of oceanic basalt (Lightfoot and Hawkesworth, 1988). Plume related tholeiites 
(Eastern Madagascar, Greenland or Deccan) have low mantle-normalized Th/Nb, Rb/Nb or 
Ba/Nb ratios (Saunders et al., 1992). Most of Mesozoic CFB' lavas (Karoo, Ferrar, Eastern 
North America (ENA) or Parana-Etendeka have major, trace elements and isotope 
compositions which are attributed to heterogeneous continental mantle lithosphere (Duncan et 
al., 1984, Turner et Hawkesworth, 1995, Hawkesworth et al., 1999; Marques et al., 1999). In 
many CFB provinces, on can find the two CFB types, low-Ti and high-Ti basalts associated in 
space and time (Lightfoot and Hawkesworth, 1988; Marques et al., 1999,). In Parana-
Etendeka or in ENA provinces, the L-TiB and H-TiB are thought to have been derived from a 
continental mantle lithosphere promoted by an important thermal anomaly. The diagram of 
La/Ba-La/Nb (Fig. 6) can show which continental basalts might have been derived from 
source region similar to those observed in oceanic zones and which were derived from 
different regions of continental area (asthenospheric or lithospheric mantle source; Saunders 
et al., 1992; Hawkesworth et al., 1999).  
The French Guyana H-TiB appear to be derived from source region different than the 
other Mesozoic Atlantic H-TiB (Fig. 6). Their higher La/Ba ratio and lower La/Nb ratio are 
close to that of the OIB-type Deccan basalts. The systematic differences in incompatible trace 
elements ratio (Table 2) between the French Guyana H-TiB, Parana H-TiB and Deccan H-TiB 
could indicate that these three CFBs have distinct source origin. The mantle normalized 
Rb/Nb and Ba/Nb ratios (Table 3) slightly upper to one are intermediary to those of the 
Parana and of the Deccan H-TiB related to lithospheric mantle and to asthenospheric 
undepleted mantel (OIB-source type) respectively. They are close to that of the primitive 
mantle whitch correspond to a mixed asthenospheric (undepleted asthenosphere) and 
continental lithosphere (enriched mantle) source. 




VII. 6. Source of the French Guyana Early 
Jurassic H-Ti CFB ? 
 
In order to focus to the French Guyana basalt genesis, we have to discuss the different 
genetic models for the Central Atlantic magmatic province. One important question arises: is 
it possible that all the CAMP (6000 km) is the result of a single process: of melting of a 
heterogeneous lithospheric mantle initiated an/or promoted by an anomalous hot 
asthenosphere (plume).  
The more simple answer is to attribute the CAMP to a single hot spot system. Wilson 
(1997) proposes to explain the near synchronous magmatism from Brazil to Spain and to NE-
Canada by a rapid channeling of the asthenospheric upwelling to the Nord-East and 
stagnation in the Central Atlantic zone. Other authors suggest that the CAMP is related to the 
Cape Verde or to the Fernando de Noranha hot-spot systems located much further to the south 
or south-western of Florida and in the eastern of Amapa zone (White and McKenzie, 1989; 
Oliveira et al., 1990; Hill, 1991; Ernst et al., 1995) respectively. Best geochronological data 
show that most part of the investigated CAMP was active in the Early Jurassic (200 ± 5 Ma) 
(Deckart et al., 1997; Marzoli et al., 1999). This time coincidence of the CAMP ages pleads 
for one single plume for all the CAMP magmatism and fit well with a genetic relation 
between this magmatism and a mega-plume system. Nevertheless the model of Wilson (1997) 
is in contradiction with the new 40Ar/39Ar ages in Maranhão (Marzoli et al., 1999), which 
indicate the same age, 200 Ma, but far to the southwestern of the plume head proposed by 
Wilson (1997). Moreover petrographical and Sr-Nd isotopes of Early Jurassic magmatism in 
Brazil (De Min et al., 1999) indicated that the H-Ti tholeiites of Cassiporé and Espinhão 
dykes, which represent a few part of the northeastern tholeiites, could be related to a 
heterogeneous lithospheric mantle source associated with anomalous hot sublithospheric 
zone. Isotope compositions also indicate that εSr of both  H-TiB and L-TiB from northeastern 
Brazil are distinct from the Cape Verde volcanic (De Min, 1999). Other isotopic and 
geochemical data of ENA CFBs also indicate a heterogeneous lithospheric mantle (Dostal and 
Dunning, 1998) probably initiated by an active asthenospheric upwelling (Withjack et al., 
1999). These data suggests multiple asthenospheric upwelling along the future Atlantic rifting 
zone during Early Jurassic.  
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Major and trace element compositions of the French Guyana H-TiB revel a rather low 
LILE-enrichment and no significant Nb- and Ti-negative anomalies. The normalized 
incompatible element ratio (Rb/Nb = 1.07 ± 0.3; Zr/Y = 4.6 ± 0.8) are intermediate between 
that of the lithospheric Parana and of the asthenospheric Deccan H-TiB (table 3). Higher 
La/Ba and lower La/Nb ratios correspond to asthenospheric magma. The single OIB source 
can be reject because of the Rb/Nb and Ba/Nb normalized ratios are higher than one (Saunder 
et al., 1992). Moreover the French Guyana northern H-TiB display an 87Sr/86Sri between 
0.70319 to 0.70509 and high 143Nd /144Nd ratios (εNd= + 4.2 to +5.8; Deckart, 1996, 
Bertrand et al., 1999). These geochemical and isotopic signatures of French Guyana H-TiB 
indicate an asthenospheric mantle source distinct from that of the other EJAT.  
 
In proposed models for the plume-lithosphere interaction, the thermal anomaly resulting 
from the anomalous hot asthenosphere (plume head?) pre-requisite for the continental rifting  
and the genesis of a major oceanic basin (Richards et al., 1989; Campbell and Griffiths, 1990; 
Courtillot et al., 1999) or was contemporaneous to extension (passif rifting) (McKenzie and 
Blickle, 1988; White and McKenzie, 1989). In these two model, pre-existing topography at 
the base of the lithosphere could channeled the thermal anomaly (White and McKenzie, 
1989).  
We propose that the base of the French Guyana, northern part of Amapa, Suriname, 
Liberia and Ivory-Coast lithosphere presented particular topography, which permitted a 
preferential asthenopheric upwelling (plume head?) in a narrow zone (Fig. 7). This particular 
topography could be the results of the Rokelide orogen, which weakened continental crust and 
induced an anisotropic behavior of the lithospheric mantle (Fig. 7a). When the plume head 
arrived in the base of the lithosphere, the hotter part of the plume was channeled in the 
anisotropic zone of the litospheric mantle (Fig. 7b). In the last stage (Fig 7.c) below the plume 
head, the heat induced partial melting of the lithospheric mantel. This process corresponds to 
the low Ti basalt formation. Below the pan-african suture zone, the melt of asthenosphere 
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VII. 7. Proterozoic doleritic dykes of French 
Guyana 
 
 The distinct geochemical features of the Proterozoic dolerites, showing a calc-alkaline of 
subduction-related signature, suggest distinct magma source and geotectonic context. Age of 
these dolerites is not well known but a dating ranging from 1.4 to 1.8 Ga is proposed by 
Deckart et al., (1997) for the NNE-SSW trending dykes. This estimate age is compatible with 
Precambrian age of 1.59Ga (Rb/Sr age, Snelling & McConnell, 1969) and of 1,603 +/- 27 Ma 
(Rb/Sr isochron, Hebeda et al., 1973) for some Surinam dolerites. Origin of these dyke 
intrusions around 1.6 Ga is largely unknown but it post-dated the Ventuari-Tapajós orogenic 
belt event (1.9-1.8 Ga) (Bettencourt et al., 1999). The calc-alkaline signature could be due to 
contamination of the source during the suspected NNE subduction related to this Late 
Paleoproterozoic orogen. Concerning the Yawapa E-W trending dykes, their age are uncertain 
but perhaps post to syn-Braziliano (600 to 900 Ma). New geochronological data were required 




VII. 8. Conclusion 
 
 
The Early Jurassic French Guyana dyke swarm dolerites are determined as moderately 
evolved high-Ti continental flood basalts. They show a weak REE enrichment and no marked 
LILE enrichement and no significant Nb- and Ta-negative anomalies. Their incompatible 
element ratios, as well as recent isotopic data from Bertrand et al., (1999) suggest a 
asthenospheric mantle source with a participation of an enriched component. We propose that 
the base of the French Guyana, northern part of Amapa, Surinam, Liberia and Ivory Coast 
lithosphere could present particular topography circa 200 Ma, which permitted a preferential 
channeling of the asthenopheric upwelling. 
This study highlights the presence in French Guyana of two groups of  pre-Early Jurassic 
doleritic dykes, recognized in eastern part of the Conté River and in the central and southern 
part of the Oyapok River. These dykes have distinct direction and geochemical characteristics  
than of the Early Jurassic ones. For the 1.6 Ga estimated age dykes a possible contamination 
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of the magma source by Paleopoterozoic NNE subduction related to the Ventuari-Tapajós 
orogenic belts is proposed.  





Figure. 1: (a) General map of the 200 Ma magmatism in Central Atlantic Zone (modified 
from Choudhuri et al., 1991). (b) Principal direction of Precambrian dykes and Mesozoic 
dykes in the Guyana Shields (modified after Choudhuri et al.,1991). The Low TiB and 
High TiB extension zone are compiled after Dalrympe et al., (1975), Oliveira et al., (1990), 
Deckart, (1996), Bertrand et al, (1999) and De Min et al., (1999). 
 
Figure. 2: Geological maps and sampling location (modified after Choubert, 1963, Marot, 
1988) 
 
Figure 3: (a) Classification of Pyroxènes (Morimoto, 1988) and olivine of the French Guyana 
dolerites tie lines joint the coexisting pyroxènes. (b) Chemical composition of the 
plagioclase cores and rims in the Or/Ab/An diagram; (c) Classification of the primary en 
secondary biotite in the 10TiO2/FeO+MnO/MgO diagram (Nachit, 1985). In each diagram, 
the three groups of dolerite are represented (open square: Early Jurassic, black dots: NNE-
SSW trend dykes and grey dots: Yawapa). 
 
Figure 4: Chemical classification of the volcanic rocks using total alkali versus silica (TAS) 
diagram of Le Maître et al., (1989). 
 
Figure 5: Primitive mantle normalized (PMN) (normalized values ofSun and McDonough, 
1989) multi element diagram for (a) Early Jurassic liquids, (b) Early Jurassic cumulate, (c) 
NNE-SSW trending dykes and Yawapa dykes (d) comparison between the Early Jurassic 
liquids and the other two groups of dykes (e) felsic patches and veins in jurassic dolerite 
dykes. 
 
Figure 6: Comparison of the French Guyana with other Mesozoic High-Ti CFB in the 
diagram La/Ba versus La/Nb (Saunders et al., 1992. CFB fields for comparison after 
Hawckesworth et al. 1999). DM: Depleted Mantle, CC: Contienental Crust. 
 
Figure 7 : Model of preferential upwelling asthenospheric, channeled in the lithospheric 
anisotropic mantle during the Early Jurassic predrift context 
 







Table 1: List, location, ages and main features of the northeastern South America Early 
Jurassic and Precambrian dyke swarms. 
 
Table 2: Major element compositions and norm calculation. Mg# = Mg/Mg+Fe” 
 
Table 3: Mean deviation for select incompatible trace element ratio for the French Guyana 
High Ti CFB compared with the Parana and Deccan High Ti CFB, PM, OIB and N-
MORB. Souces of data: Paraná H-TiB (Marques et al., 1999); Deccan H-TiB (Lightfoot et 
al., 1990); French Guyana H-TiB (this study, Deckart, 1996); normalization values and 

















































































Fig. 1: (a) General map of the 200 Ma Magmatism in Central Atlantic Zone (modified from 
Choudhuri et al., 1991). (b) Principal direction of Precambrian dykes and Mesozoic dykes in 
the Guyana Shields (modified after Choudhuri et al.,1991). The Low TiB and High TiB 
extension zone are compiled after  Dalrympe et al., 1975, Oliveira et al., 1990,  Deckart, 1996, 
Bertrand et al, 1999; De Min et al., 1999 and Heartherington et Mueller, 1999.
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Fig. 2: Geological maps and sampling location (after Choubert, 1963, Marot, 1988 and Vernhet 
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Fig. 3: (a) Classification of  pyroxènes (Morimoto, 1988) and olivine of the French Guyana 
dolerites. (b) Chemical composition of the plagioclase cores and rims in the Or/Ab/An diagram 
; (c) Classification of the primary en secondary biotite in the 10TiO2/FeO+MnO/MgO diagram 
(Nachit, 1985). In each diagram, the three groups of dolerite are represented (open square 
:Early Jurassic, black dots: NNE-SSW trend dykes and gry dots: Yawapa). 
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Fig. 4: Chemical classification of the volcanic rocks using total alkali versus silica (TAS) 
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Fig. 5: Primitive mantle normalized (PMN) (normalization values of Sun and McDonough, 
1989) multi element diagram for (a) Early Jurassic liquids, (b) Early Jurassic cumulate, (c) 
NNE-SSW trending dykes and Yawapa dykes (d) comparison between the Early Jurassic 
liquids and the other two groups of dykes (e) felsic patches and veins in Jurassic dolerite 
dykes.
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Fig. 6: Comparison of the French Guyana with other Mesozoic High-Ti CFB in the diagram 
La/Ba versus La/Nb (Saunders et al., 1992). CFB fields for comparison after Hawckesworth et 
al. (1999)). PM: Primitive Mantle;  CC: Continental Crust.
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Fig. 7: Model of preferential upwelling asthenospheric, channeled in the lithospheric 
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Swarm Name location Age 
(Ma)  2s error
Trend Lengh
   Km                           %
Width
Km
  TiO 2 references
Cassiporé, Cayenne ¤ AmapaFrench Guyana
191.5 ± 0.9 
202 ± 2.0 N-NW 600 150 1,1-3,6
Gibbs and Baron, 1994
Deckart et al., 1997
Marzoli et al., 1999
Apatoe ¤ French GuyanaSuriname 195-200 N-NW 400 150 1,2-3,6
Gibbs et Baron,1994
Deckart et al., 1997
Roraima* Brazil, Guyana
197.4 ± 1.9 
201.1 ± 0.7 N-NW 400 150 <1 Marzoli et al. 1999
Pentatecaua* Brazil ~200 N-NW 150 200
Maranhao* Maranhao basin
190.5 ± 1.6 
201.5 ± 1.2 
125 - 129
Sills 250 150 <1.5
>2.5
Baksi and Archibald,1997
Marzoli et al., 1999
Apatori* Takutu basin 200 ? N-NE 400 200 0.9-1.3 Gibbs and Baron, 1993
Avanavero 1 Venezuela 
Guyana
1540-1670 NE 300 500 0.5-1.8
Choudhuri et al., 1991
Gibbs and Baron,1993
Erepecuru Brazil 1400-1800 Variable 100 50 0.8-1.1 Sial et al., 1986
Aro Venezuela 1800-1840 NW 150 100 0.5-2 Choudhuri et al., 1991
Avanavero 2 VenezuelaBrazil, Guyana 1800-1840 Sills 500 500 0.5-2
Sial et al., 1986
Choudhuri et al., 1991
De Min et al., 1999
¤ High Ti Basalt, * Low Ti Basalt
< 2
Table 1: List, location, age, and main features of the Northeastern South America Early 
Jurassic and Precambrian dyke swarms.
































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Table 2: Major and minor element compositions and norm calculation. Mg#=Mg/Mg+Fe"
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Paraná H-TiB Deccan H-TiB French Guyana H-TiB PM OIB N-MORB
North South
Zr/Y 7 +/- 2 9.5 +/- 0.7 4.6 +/- 0.8 5.6 +/- 1.5 2.5 9.7 2.65
La/Nb 1.54 +/- 0,1 1.67 +/- 0.2 1.08 +/- 0.24 1.18 +/- 0.23 0,96 1,07 1,07
Ce/Y - 2.8 +/- 0,54 0.91+/- 0.19             1.02 +/- 0.21
La/Yb - 16.1 +/- 4,4 4.4 +/- 0.7 4.8 +/- 1.1 1.39 0.82 17.12
(Rb/Nb)N 1.46 +/- 0.31 1.48 +/- 0.25 0.79 +/- 0.28 1.07 +/- 0.3 0.89 0.74 0.27
(Ba/Nb)N 1.97 +/- 0.09 2.32 +/- 0.11 0.75 +/- 0.3 1.09 +/- 0.3 9.8 0.74 0.27
Souces of data: Paraná H-TiB (Marques et al., 1999); Deccan H-TiB (Lightfoot et al., 1990); French 
Guyana H-TiB (this study, Deckart, 1996); normalization values and PM, OIB and N-MORB 
composition after Sun and McDonough (1989)
Table 3 : Mean deviation for select incompatible trace element ratio for the French Guyana 
High Ti CFB compared with the Parana and Deccan HighTi CFB, PM, OIB and N-MORB. 
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VIII. 1. Introduction 
  
 
Comme nous l’avons vu dans le chapitre V, seuls les dykes de la partie nord de la Guyane 
ont été datés par Deckart et al., (1997). Les spectres d’âges obtenus sont fortement perturbés 
par des phases potassiques issues de l’altération des plagioclases et par des excès d’argon qui 
rendent l’interprétation des spectres très difficile. Les âges obtenus correspondent à la partie 
plate du spectre comprise entre 700 et 1090°C (3 à 6 étapes et 20 à 49% d’39Ar). D’après 
Deckart et al., (1997) cette zone correspond au minimum de contribution des deux 
phénomènes perturbateurs. On est en droit de poser la question de la réalité de ces zones 
plates du spectre d’âge. En effet elles peuvent correspondre à une libération mixte d’argon 
issu des phases potassiques et de l’excès d’argon. Si l’excès d’argon ne peut être évité car 
acquis en phase magmatique (à la source même et/ou lors du transfert du magma dans la 
croûte paléoprotérozoïque ; Deckart et al., 1997), les phases potassiques, quant à elles, 
peuvent être éliminées par cartage systématique des plagioclases montrant une altération. 
Cette séparation permet de réduire les phénomènes perturbateurs et de ne garder que l’argon 
radiogénique et l’excès d’argon. 
 
VIII. 2. Localisation des échantillons, méthode de 
séparation de plagioclases 
 
 
Quatre dykes ont été choisis pour la datation. Un échantillon provient de la presqu’île de 
Cayenne, sur la plage dite des Gosselins (GOS) et trois échantillons ont été prélevés sur la 
rivière Oyapok (B08, B132 et 79-98OY ; Fig. 8.1). Ces quatre dykes ont fait l’objet d’une 
analyse chimique (voir chapitre VII) et ont été étudiés par ASM et paléomagnétisme (voir 
chapitre VI). Le choix des sites a été guidé par deux paramètres : la fraîcheur du dyke au 
microscope (faible altération des plagioclases) et les données paléomagnétiques qui 
montraient deux groupes de directions. Deux échantillons de chaque groupe de VGP ont été 
choisis: B 132, GOS (groupe A) et 79-980Y, B08 (groupe B). 
Après un broyage ménagé (broyeur à main en fonte), la poudre obtenue est tamisée. La 
taille des tamis a été décidée après étude des lames minces afin d’éliminer les plagioclases de 
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Fig. 8.1 : Localisation des dykes datés par la méthode 40Ar/39Ar (fonds géologiques d'après Marot, 
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 des phases potassiques. La fraction de 160 à 250 µm est donc gardée pour les séparations. 
Après lavage à l’eau distillée et alcool puis séchage, la fraction est passée dans un séparateur 
magnétique de type Frantz par étapes de 0,4 en 0,4 A. Les minéraux restants, plagioclases et 
apatites, sont alors séparés sous binoculaire. Entre 14 et 31 mg ont été séparés pour chacun 
des spécimens. Les plagioclases séparés sont enfin lavés une dernière fois et passés aux 
ultrasons afin d’éliminer les minéraux fragilisés par des fractures. Avant l’irradiation (149 h et 
59 minutes) les minéraux sont emballés dans un petit paquet en cuivre de 1cm2 et placés dans 
une navette pour être envoyés au réacteur de l’Université de Mc Masters au Canada.  
Un âge plateau requiert un minimum de trois paliers successifs et l’âge de la fraction de 
gaz sur chaque palier doit être en accord avec les paliers utilisés pour le calcul total de l’âge à 
2σ. Les incertitudes sur l’âge seront données à 1σ  dans le tableau 8.1.  
 
VIII. 3. Résultats 40Ar/39Ar 
 
 
Les données analytiques des quatre spécimens datés sont présentées dans la tableau 8.1. La 
figure 8.2 montre les spectres obtenus et les spectres 37ArCa/39ArK.  
Les spectres montrent une augmentation de l’âge à hautes et basses températures (Figs. 
8.2a, b, c, d) caractéristique d’un excès d’argon (Lamphere et Dalrymple, 1976 ; Harrison et 
McDougall, 1981). A moyennes températures, deux spécimens 79-98OY et B132 montrent un 
spectre plat entre 850°C et 1090°C. Les âges calculés sur cette zone de spectre plat sont de 
195,4 ± 1,6 Ma (79-98OY, Fig. 8.2a) et 197,2 ± 2,2 Ma (B132, Fig. 8.2b). Les deux autres 
spécimens montrent des spectres perturbés à moyennes températures sans zone plate (Figs. 
8.2c et d). Le spécimen FU8b (Fig. 8.2c) montre néanmoins, entre 850 et 1080°C, une zone 
plus stable sans permettre de calculer un âge sur ces paliers. 
Les rapports 37ArCa/39ArK correspondant montrent, pour tous les échantillons, des spectres 
identiques. Après une montée progressive, le rapport atteint un palier avant de redescendre à 
moyennes températures pour augmenter à nouveau. L’augmentation variable à basses 
températures est essentiellement due à une quantité variable de phases potassiques dans les 
plagioclases (Fig. 8.2). Les zones de spectre plate (Figs. 8.2a et b) correspondent au 
maximum et à la descente du rapport 37ArCa/39ArK. Les analyses sonde effectuées sur les 
mêmes spécimens (Figs. 8.2a, b, et c) montrent que ces zones plates correspondent bien à la 
composition des plagioclases de la roche et que les variations du rapport 37ArCa/39ArK 
proviennent d’une zonation des plagioclases pas d’une altération par des phases potassiques 




















































































































Fig. 8.2 : Spectres d'âges et spectres 37ArCa/39ArK des dolérites de Guyane
Composition des plagioclases à la sonde 
a) b)
c) d)
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Température Atmosphérique 39ArK 37ArCa/39ArK 40Ar*/39ArK Age 
°C (%) (%) (Ma)
79-98oy
550,00 98,38 0,41 4,30 1,43 86,06 ± 66,56
650,00 62,04 2,09 3,70 5,18 290,89 ± 12,70
700,00 52,20 1,94 4,21 2,27 132,95 ± 10,50
730,00 49,59 2,05 5,04 1,87 110,22 ± 8,15
760,00 41,03 3,10 8,41 2,21 129,63 ±4,52
790,00 27,90 3,74 12,70 2,57 150,00 ± 5,00
820,00 22,70 5,91 17,30 2,97 172,46 ± 3,67
850,00 14,32 5,99 18,20 3,33 192,01 ± 3,86
880,00 14,19 4,92 17,40 3,34 192,87 ± 4,46
910,00 12,27 4,45 16,70 3,49 201,23 ± 5,23
940,00 13,09 4,85 15,40 3,47 199,55 ± 4,07
970,00 11,56 4,24 13,70 3,43 197,64 ± 5,30
1000,00 12,88 4,21 12,70 3,36 193,83 ± 5,08
1030,00 12,51 4,09 11,90 3,39 195,55 ± 5,39
1060,00 15,53 5,04 11,00 3,33 192,37 ± 4,58
1090,00 13,54 2,96 12,20 3,39 195,14 ± 7,33
1120,00 11,14 4,88 14,00 4,02 229,54± 4,17
1170,00 10,61 4,54 14,60 4,46 253,16 ± 4,33
1250,00 15,18 8,45 15,90 5,06 283,67 ± 3,93
1350,00 21,31 7,69 17,40 4,93 277,83 ± 4,09
1450,00 11,16 14,45 22,30 4,57 258,85±3,37
Age total 216,76 ± 1,13
B132
550,00 100,53 0,00 0,00 0,00 0,00
650,00 101,15 0,09 10,60 0,00 0,00
700,00 96,33 0,29 12,00 3,86 221,44 ± 63,04
730,00 83,34 0,76 14,00 6,75 370,90 ± 29,19
760,00 51,81 1,59 17,70 15,38 755,52 ± 9,64
790,00 52,20 2,12 27,40 8,28 445,47 ± 8,09
820,00 44,76 3,54 31,40 4,72 266,92 ± 6,25
850,00 41,52 4,14 39,40 3,23 186,84 ± 6,27
880,00 34,59 5,04 41,50 3,35 193,54 ± 6,56
910,00 33,79 4,63 38,30 3,34 193,04 ± 6,62
940,00 34,76 4,19 34,70 3,34 193,06 ± 7,19
970,00 29,94 5,05 33,70 3,50 201,64 ± 6,00
1000,00 28,83 6,90 34,00 3,45 198,96 ± 5,34
1030,00 41,09 7,07 32,60 3,42 197,64 ± 5,53
1060,00 61,71 8,22 27,00 3,47 200,25 ± 5,59
1090,00 60,31 4,21 28,80 3,38 195,40 ± 6,93
1120,00 41,26 3,86 27,00 3,70 212,66 ± 6,57
1150,00 33,29 2,80 28,10 3,71 213,21 ± 6,86
1180,00 26,04 2,68 28,40 4,66 263,80 ± 6,46
1250,00 21,52 13,90 24,40 10,14 532,01 ± 3,62
1350,00 23,43 6,55 32,90 9,98 524,39 ± 5,27
1450,00 12,79 12,38 38,10 8,32 447,05 ± 11,03
321,76 ± 2,11
Tableau 8.1 : Données  40Ar/39Ar
 Age total
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Température Atmosphérique 39ArK 37ArCa/39ArK 40Ar*/39ArK Age 
°C (%) (%) (Ma)
GOS 
550,00 59,92 0,21 2,12 37,23 1472,24 ± 14,75
650,00 34,20 0,99 2,51 31,22 1302,14 ± 5,87
700,00 42,44 0,77 2,94 7,75 420,57 ± 4,33
730,00 37,00 0,92 3,62 5,47 306,61 ± 3,72
760,00 29,90 1,17 5,01 4,72 267,42 ± 2,248
790,00 20,28 1,82 6,88 4,84 273,84 ± 1,97
820,00 14,00 2,50 8,38 5,06 285,44 ± 1,73
850,00 9,63 3,45 9,52 4,77 270,24 ± 1,76
880,00 6,47 3,85 10,30 4,31 245,71 ± 1,78
910,00 5,14 4,34 10,70 4,18 239,07 ± 1,82
940,00 4,43 4,22 10,80 4,08 233,81 ± 1,70
970,00 3,62 5,24 10,60 4,52 257,17 ± 1,67
1000,00 4,18 6,26 9,91 4,47 254,38 ± 1,57
1030,00 4,59 5,78 9,40 4,74 268,78 ± 2,86
1060,00 4,37 5,71 8,34 5,62 314,71 ± 1,48
1090,00 4,78 4,29 7,47 7,72 419,191 ± 1,60
1120,00 4,59 4,11 7,08 10,67 556,90 ± 1,53
1170,00 4,91 9,03 6,09 12,04 617,25 ± 1,52
1250,00 5,39 8,74 7,53 13,10 662,79 ± 1,58
1350,00 6,27 16,36 10,70 10,86 565,51 ± 1,82
1450,00 3,40 9,93 13,50 32,45 1338,30 ± 3,17
Age total 552,77 ± 0,67
FU8b
550,00 98,25 0,24 6,39 1,52 90,57 ± 188,70
650,00 86,18 0,77 9,12 5,16 290,34 ± 49,97
700,00 78,27 0,55 9,90 2,81 163,89 ± 61,40
760,00 90,90 0,83 17,20 0,71 42,76 ± 32,36
790,00 66,48 1,56 23,70 2,89 168,34 ± 19,52
820,00 61,61 2,04 31,90 2,13 125,62 ± 16,50
850,00 34,73 2,33 36,60 2,62 153,02 ± 14,01
900,00 24,72 3,88 39,70 2,82 164,45 ± 10,30
950,00 14,31 4,91 36,50 3,17 183,98 ± 10,44
990,00 14,80 4,27 30,00 3,13 181,83 ±  9,12
1040,00 11,69 5,86 24,40 3,38 195,36 ± 8,41
1080,00 13,60 4,88 26,80 3,41 196,83 ± 8,40
1120,00 24,59 2,95 19,80 3,15 182,95 ± 10,48
1160,00 19,09 1,80 21,80 3,31 191,66 ± 14,57
1200,00 20,90 1,81 25,00 3,36 194,18 ± 12,03
1250,00 3,70 2,44 28,50 3,86 221,76 ± 17,68
1300,00 12,39 2,58 33,50 3,71 213,32 ± 20,57
1350,00 20,75 17,19 37,50 4,25 242,49 ± 6,19
1400,00 15,97 12,52 35,50 3,84 220,36 ± 5,89
1500,00 22,26 26,60 51,60 3,93 225,44 ± 7,37
Age total 209,50 ± 2,84
Tableau 8.1 : suite
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VIII. 4. Discussion 
 
 
Bien que la séparation des plagioclases ait été faite avec le plus grand soin, il semble qu’il 
reste pour certains échantillons des phases potassiques, invisibles lors de la séparation sous 
binoculaire. Celles-ci sont sans doute de petites inclusions dans le plagioclase. Néanmoins, les 
spectres obtenus sur les spécimens 79-98OY et B132 sont moins perturbés à basses et 
moyennes températures que ceux obtenus par Deckart et al., 1997 et les 8 et 9 paliers 
successifs représentant 41 et 46% de 39Ar total améliorent significativement la qualité des 
âges.  
L’origine de ces «mini-plateaux» par rapport à la libération de l’excès d’argon, une fois 
les phases potassiques éliminées, reste problématique. En effet si on calcule le pourcentage 
argon en excès en fonction d’un rapport de 40Ar*/39Ar de 3,45 (rapport pour un âge de 198 
Ma), qui est l’âge du magmatisme central Atlantique, une largeur importante de la zone ne 
correspond pas avec un faible excès d’argon. En effet, le spécimen FU8b, ne montre pas de 
zone plate alors que l’excès d’argon est faible (3,4%) néanmoins, le spécimen B 132, ayant un 
très fort excès d’argon (163%) possède une zone plate large. Il semble, d’après les courbes de 
dégazage, que la libération de l’argon en excès se fait de manière différente dans ces deux 
échantillons. Dans le cas où il y a une zone plate, la courbe de dégazage du 40Ar non 
athmosphérique (radiogénique + excès) se fait en deux parties, à basses et hautes températures 
(Figs. 8.3a et b). Dans le cas contraire cette libération est progressive au cours du chauffage à 
moyennes et hautes températures (Figs. 8.3c et d). Cette constatation est encore plus frappante 
quand on regarde les courbes cumulées des excès d’argon à chaque palier (Figs. 8.3a, b, c et 
d). Les courbes cumulées qui correspondent aux spécimens n’ayant pas de zones plates 
montrent une libération progressive de l’argon en excès (Figs. 8.3c et d). Néanmoins la figure 
8.3b et c montre clairement qu’il existe une influence des phases potassiques à basses 
températures. Le fait que l’échantillon 79-98Oy soit légèrement plus jeune que le spécimen 
B132 est peut être dû à ces phases potassiques qui diminuent l’âge plateau de la roche. 
 
L’incorporation d’argon en excès dans les feldspaths (potassiques ou plagioclases) a été 
étudiée par Lancet et Anders (1973) et Zeitler et Fitzgerald (1986). D’après ces études, 
l’argon en excès est incorporé principalement dans les porosités structurales, dislocations 
marginales et sites anioniques vacants à basses températures (<350°C) alors que son dégazage 
















































































Fig. 8.3 : Spectres de dégazages de l'40Ar* et de l'39ArK durant les différents paliers de 
chauffage et courbes cumulées de la libération de l'argon en excès dans les spécimens datés 
(l'éxcès est calculé  par rapport à un âge de 198 Ma pour les dykes)
Chapitre VIII : Datation 40Ar /39Ar
238
Chapitre VIII : Géochronologie 40Ar/39Ar  
 239 
d’argon est acquis durant le stade magmatique en particulier dans les plagioclases de hautes 
températures cristallisés dans un magma. Dans notre cas il semble que la quantité d’argon en 
excès ne soit pas homogène entre les dykes excluant donc une contamination à la source. 
L’étude géochimique sur ces dykes a montré un caractère cumulatif frustre de certains dykes 
(e.g. B132, FU8b) et une cristallisation fractionnée à faible profondeur (voir chapitre VII). 
L’acquisition d’argon en excès est donc probablement à relier avec le dégazage de la roche 
encaissante, paléoprotérozoïque, chauffée au contact de ces chambres magmatiques, comme 
l’avait proposé Priem et al., (1968) ou Hebeda et al., (1973). La question qui se pose est de 
savoir pourquoi dans ces spécimens les excès d’argon sont variables.  
Une réponse simple serait que les quatre dykes ne proviennent pas d’une même chambre 
magmatique ou de zones spatialement distinctes d’une même chambre. Si cette hypothèse 
peut être avancée pour les dykes GOS et 79-98OY éloignés d’une centaine de kilomètres, ceci 
ne peut expliquer la différence énorme entre les spécimens B132 et FU8b distants de quelques 
centaines de mètres et montrant dans les deux cas un caractère cumulatif. 
 
Néanmoins, si on regarde les plagioclases de chacun de ces deux spécimens, ils sont 
pétrographiquement distincts. La figure 8.4 montre trois photos en électrons rétrodiffusés 
provenant des spécimens FU8b (Fig. 8.4a), B132 (Fig. 8.4b) et 79-98OY (Fig. 8.4c). Les 
plagioclases du dyke FU8b montrent une zonation complexe et serrée depuis le cœur jusqu'à 
la bordure (Fig. 8.4a) alors que les plagioclases du dyke B 132 (Fig. 8.4b) montrent un cœur 
hérité zoné et une large zone de sur-croissance non zonée. Il est intéressant de noter que le 
dyke 79-98OY montre le même type de plagioclases que le dyke B 132 (Fig. 8.4c) et que ces 
deux dykes ont une zone plate à moyennes températures. Si la formation des plagioclases, 
ayant une zonation multiple, est contrôlée par la variation d’un grand nombre de facteurs 
(variation de composition dans la chambre, fugacité d’oxygène, température), le fait que les 
plagioclases des dykes B 132 et 79-980Y ne soient zonés qu’au cœur pourraient indiquer une 
cristallisation rapide (éjection précoce de la chambre) et/ou une chambre magmatique stable 
chimiquement. On doit rejeter l’hypothèse d’une chambre magmatique chimiquement stable 
car les dykes B132 et FU8b proviennent vraisemblablement, aux vues de leur localisation 
géographique, d’une même chambre. On peut donc penser que l’éjection précoce du magma 
de la chambre est à l’origine de la structure chimique des plagioclases des dykes B132, 79-
98OY. Dans le cas des phénocristaux de plagioclases du dyke FU8b la cristallisation semble 





a) Plagioclase à zonation multiples
(Lame FU8)
b) Plagioclase à coeur zoné et bordure
non zonée (lame B132)
c) Plagioclase à coeur zoné et bordure
non zonée (lame 79-98-Oy)
Fig. 8.4 : Photographies MEB en électrons retrodiffusés
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Il semble qu’il existe donc une relation entre la libération de l’argon en excès et la 
structure chimique des plagioclases qui est fonction de l’histoire magmatique de la roche 
avant son éjection. La libération progressive de l’argon en excès semble correspondre à des 
plagioclases à zonations multiples, cristallisés à hautes températures dans la chambre 
magmatique. Les spectres en forme de selles, plateaux à moyennes températures, semblent 
être à relier avec des structures de plagioclases plus simples correspondant à un 
refroidissement rapide.  
Les âges que nous avons obtenus sur les deux dykes montrants des «mini plateaux» : 195,4 
± 1,6 Ma (79-98OY) et 197,2 ± 2,2 Ma (B132) sont plus jeunes que la majorité des âges 
obtenus sur la province magmatique centrale Atlantique (198-202 Ma Dunning et Hodyck, 
1990 ; Sebai et al., 1991 ; Marzoli et al., 1999 ; Hames et al ., 2000). A cause de l’excès 
d’argon, ces âges ne peuvent être interprétés que comme des âges maximum. Le spécimen 
B132 ne montrant aucun signe de phases potassiques (Fig. 8.2a) il montre de manière 
significative que les paliers d’âges concordants à moyennes températures ne sont pas des 
artefacts issus d’un équilibre entre l’Argon issu des phases tardives potassiques et l’excès 
d’Argon. Les deux dykes datés correspondent aux deux groupes distincts identifiés par le 
paléomagnétisme. Malheureusement la barre d’erreur trop importante ne permet pas de 
séparer ces deux événements magmatiques temporellement proches (<2 Ma). Cela indique, 
que les deux événements magmatiques sont proches dans le temps (Nomade et al., 2000).  
Les études géochronologiques sur les dykes de la province magmatique centrale Altantique 
(Sebai, 1991 ; Deckart, 1997 ; Marzoli et al., 1999 ; Hames et al., 1999, 2000) au Brésil et 
sud-est des Etats-Unis Afrique du nord montrent des âges compris entre 188,7 ± 1,9 Ma à 
203,7 ± 2,7 Ma avec une majorité d’âges entre 198 et 202 Ma (Fig. 8.5). Les dykes de Guinée 
(Deckart et al., 1997) certaines dykes Cassiporé (Marzoli et al., 1999) ou du bassin de 
Maranhão (Marzoli et al., 1999) montrent quelques âges plus jeunes que le reste de la 
province (Figs.8.5 et 8.6a). Nos données semblent indiquer, comme le présentaient Deckart et 
al., (1997), que le magmatisme en Guyane (Nord-Est du craton des Guyanes) est plus jeune 
que le reste de la province magmatique centrale Atlantique. Malheureusement actuellement 
aucune donnée géochronologique suffisamment précise n’est disponible sur les dolérites de 
Côte-d’Ivoire ou du Libéria.  
Cette zone particulière où le magmatisme semble avoir perduré après la phase principale 
d’activité volcanique datée à 200 Ma (Marzoli et al., 1999) est caractérisée par des dolérites 
riches en Ti (Bertrand et al., 1999 ; McHone, 1999). La signature asthénosphérique des 
dolérites riches en Titane (C.f Chapitre VII et Bertrand et al., 1999) pourrait correspondre à 
une zone préférentielle de remontée asthénosphérique. 
[1] Hames et al., 2000
 [2] Dunning et Hodyck, 1990
[3] Sebai et al., 1991
[4] Deckart et al., 1997
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(199.7 ± 1.5 Ma 
à 198.8 ± 2.2 Ma)
[1]
(200.1 ± 2.1 Ma 
à 198.8 ± 2.0 Ma)
201.0 ± 1.0 Ma ; [2] 
[4]
(200.4 ± 0.2 Ma 
à 194.8 ± 0.5 Ma)[4]
(201.4 ± 1.5 Ma 
à 193.2 ± 2.2 Ma)
[notre étude]
(197.3 ± 2.2 Ma 
à 195.4 ± 1.6 Ma)
[5]
(202.0 ± 2.0 Ma 
à 192.3 ± 1.8 Ma)
[5]
(198.4 ± 1.4 Ma) 
[5]
(202.0 ± 2.0 Ma 
à 192.3 ± 1.8 Ma)[5]
(203.0 ± 1.8 Ma 
à 199.0 ± 2.4 Ma)
[3]
(201,3 ± 0,7 Ma 
                    à 197,1 ± 1,8 Ma)                  
 (198 ± 0,4 Ma)[3]         
[3]
(198 ± 1,8 Ma) [3]
(203,7 ± 2,7 Ma 
à 200.9 ± 2,5 Ma)
[4]
(198.3 ± 2.0 Ma 
à 189 ± 1.2 Ma)
Fig. 8.5 : Synthèse des âges Ar/Ar et U/Pb de la province magmatique centrale Atlantique. Les 
continents sont en paléoposition à 200 Ma.
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Sills Dykes  
250 Km
La Province Magmatique 
Centrale Atlantique (200 Ma)
250 Km
La Province Magmatique 
Centrale Atlantique (200Ma) 
a)
b)
Fig. 8.6 : Localisation géographique des différents type de dolérites dans la province 
magmatique centrale Atlantique en fonction de leur teneur en titane (a). Comparaison avec les 
âges 40Ar/39Ar de la littérature et notre étude. Les données géochimiques et 
géochonologiques sont compilées d'aprés Dupuy et al., 1987 ; Dunning et Hodyck, 1990 ; 
Choudhuri et al., 1991 ; Sebai et al., 1991 ; Deckart, 1996 ; Baski et Archibald, 1997 ; Dostal 
et Durning, 1998 ; Bertrand et al., 1999 ; De Min et al., 1999 ; Heatherington and Müeller; 
1999 ; Marzoli et al., 1999 ; Hames et al., 2000 ; McHone, 2000. 
TiO2 > 2%
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 On notera enfin, que la phase magmatique principale (200 Ma) correspond à des dolérites et 
sills qui montrent une signature lithosphérique pauvre en titane (McHone, 1999).  
 
VIII. 5. Conclusion 
 
 
La séparation systématique de plagioclases purs sans altération potassique a permis 
d’améliorer sensiblement la qualité des spectres d’âges des dykes doléritiques. Deux sur 
quatre spécimens ont donné des âges de 195,4 ± 1,6 Ma (41% 39Ar) et 197,2 ± 2,2 Ma (46% 
39Ar). L’existence de ces zones de spectres plats à moyennes températures n’est pas due à un 
excès d’argon moins important mais à une libération en deux phases distinctes de celui-ci. 
Excès d’argon semble être à relier à l’histoire des plagioclases dans la chambre magmatique. 
Les deux âges obtenus sont plus jeunes que l’âge moyen du magmatisme dans la province 
centrale Atlantique, suggérant que la mise en place des dykes en Guyane est postérieure à la 
phase principale d’activité volcanique à 200 Ma. Cette phase magmatique secondaire semble 
s’étaler entre 198 et 192 Ma et être restreinte à une zone centrale de la province magmatique. 
L’étalement spatial de cette activité magmatique secondaire coïncide avec la présence de 
dolérites riches en titane ayant une origine asthénosphérique. Ces constations et nos nouveaux 
résultats impliqueraient un scénario plus complexe que ce qui n’est actuellement admis : 
magmatisme sur un très court laps de temps (Hames et al., 2000) dú à une activité volcanique 
initiée par une méga-plume (e.g. Wilson, 1995). Néanmoins afin de construire un modèle 
cohérent sur l’ensemble de cette province géante, il reste encore beaucoup de points à 
éclaircir. En particulier, l’acquisition de plus de données géochronologiques au Libéria en 
Côte-d’Ivoire ou des dykes riches en titane sont connues mais aucun n’est daté par la méthode 
40Ar/39Ar.  



















La synthèse des résultats obtenus sera présentée ici en deux parties en accord avec 
l’organisation du mémoire.  
Partie I 
 
Au cours de cette étude, les principaux résultats obtenus sur les roches 
paléoprotérozoïques de Guyane et de Côte-d’Ivoire ont mis en évidence l’importance de 
l’étude multidisciplinaire paléomagnétisme, 40Ar/39Ar, pétrographie et ASM dans le but de 
contraindre l’âge de la rémanence magnétique, la déformation et les vitesses de 
refroidissement. Cette étude multidisciplinaire avait pour but d’apporter de nouvelles données 
géodynamiques et paléomagnétiques sur la période post-transamazonienne. Nous allons 
résumer ci-dessous les principaux résultats de ce mémoire et les perspectives qui peuvent en 
découler. Nous présenterons tout d’abord les acquis de l’étude en Guyane, puis en Côte-
d’Ivoire, avant de finir par une synthèse correspondant à la comparaison de ces deux zones 
d’étude.  
 
En Guyane, les principales données acquises sont les suivantes :  
 
- Les vitesses de refroidissement des corps intrusifs sont relativement homogènes depuis 
le centre de la Guyane jusqu’à l’extrême sud et sont comprises entre 3,5+2/-
1,6°C/Ma et 4,8 +2,6/-2,1°C /Ma ; 
 
- Le refroidissement de la partie sud de la Guyane est plus tardif que la partie centrale, 
indiquant un diachronisme dans le processus d’exhumation des roches durant la 
période post-transamazonienne. Nous proposons que ce diachronisme soit dú aux 
grands accidents régionaux transcurrents bien connus au sud de la Guyane et/ou à la 
position de la partie sud de la Guyane dans un niveau structural plus bas ; 
 
- La diminution progressive des âges 40Ar/39Ar des amphiboles et des biotites depuis 
l’embouchure de la rivière Camopi jusqu’au sud de Trois Sauts sur la rivière Oyapok 
plaide en faveur de l’absence de mouvements verticaux différentiels importants lors 
de l’exhumation de ces roches comme dans les phénomènes post-orogéniques 
actuels. Nous proposons que l’exhumation des roches durant la période post-
transamazonienne se fasse par remontée de blocs crustaux décalée dans le temps, 
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l’exhumation de la partie sud étant plus tardive. Néanmoins, les vitesses de 
refroidissement calculées sont homogènes du nord au sud de l’Oyapok ; 
 
- Les données géochonologiques nous ont permis de réaliser un profil de température à 
1995 Ma le long de la rivière Oyapok ; 
 
- La diminution progressive des âges 40Ar/39Ar vers le Sud, est accompagnée de 
l’accroissement du degré d’anisotropie P’. Cette augmentation est corrélée à un 
enrichissement en minéraux ferromagnétiques, des linéations magnétiques sub-
horizontales parallèles aux grandes structures tectoniques du sud de la Guyane. Cette 
augmentation du degré d’anisotropie vers le Sud est interprétée comme le résultat de 
la déformation à haute température durant le serrage régional NE-SW de roches 
plutoniques associées d’un effet de chaînage des minéraux ferromagnétiques ; 
 
- Trois directions magnétiques stables de haute température portées principalement par 
des minéraux de la famille des titanomagnétites ont été obtenues. Ces trois directions 
portent, d’après les arguments paléomagnétiques, géochronologiques et 
minéralogiques une aimantation ancienne, probablement paléoprotérozoïque. Une 
partie des roches prélevées ne montre pas de rémanence magnétique ou des 
directions d’aimantation aberrantes. Ceci est la conséquence de l’absence ou d’une 
faible teneur en minéraux ferromagnétiques des roches concernées ; 
 
- La forte activité magmatique au Jurassique Inférieur, le seul événement thermique 
majeur en Guyane depuis 2100 Ma ne semble pas avoir influencé la rémanence 
magnétique dans les roches paléoprotérozoïques et le géochronomètre 40Ar/39Ar ; 
 
- Trois pôles paléoprotérozoïques (OYA, A et B) ont été calculés. Les âges de 
rémanence, compris entre 2050 et 1990 Ma, ont été estimés d’après les vitesses de 
refroidissement obtenues dans notre étude. Ces trois pôles combinés avec les 
données paléomagnétiques existantes ont permis de proposer pour la première fois 
une courbe de dérive apparente des pôles pour le craton des Guyanes entre 2050 et 
1990 Ma. Celle-ci indique tout d’abord un mouvement latitudinal rapide (2050 et 




Les études paléomagnétiques et ASM en Côte-d’Ivoire ont permis d’obtenir plusieurs 
résultats importants : 
 
- L’ASM a confirmé que les fabriques magnétiques étaient essentiellement magmatiques 
à sub-magmatiques, comme l’avait montré Ouattara (1998). Ces fabriques sont 
parfois perturbées en bordure des granites et dans certains granites anciens sous 
l’effet du serrage régional NW-SE daté entre 2100 et 2060 Ma ; 
 
-  Trois directions magnétiques stables de haute température, portées principalement par 
des minéraux de la famille des titano-magnétites et ilméno-hématites, ont été 
séparées. L’étude pétrographique a montré que l’hématite dans les granites était 
essentiellement issue de l’altération de la magnétite en condition hydrothermale et 
n’est donc pas due à un processus supergène récent. Pour cette raison, mais aussi 
grâce à des arguments paléomagnétiques, on peut penser que les directions 
magnétiques sont anciennes ;  
 
- Trois pôles (C1 : Granite de Ferké ; C2 : Granites de ceinture et C3 : Leucogranites du 
sud-est). L’âge de la rémanence magnétique pour chaque pôle a été estimé avec les 
données paléomagnétiques existantes et les données géochronologiques et 
tectoniques publiées concernant la Côte-d’Ivoire. Ces âges sont compris entre 2100 
et ~2000 Ma. Seul le pôle C2 (~2000 Ma) est compatible en position avec les 
données paléomagnétiques paléoprotérozoïques publiées concernant le craton 
d’Afrique de l’Ouest. Le pôle C1 est apparemment plus ancien que les données 
existantes (2085 ± 15 Ma). L’âge de rémanence pour le pôle C3 reste encore 
problématique car très à l’écart des pôles C1 et C2 de notre étude ainsi que des pôles 
paléoprotérozoïques publiés pour le craton d’Afrique de l’Ouest ; 
 
- La synthèse des données paléomagnétiques paléoprotérozoïques existantes avec les 
données acquises lors de cette étude nous a permis de proposer une courbe de dérive 
apparente des pôles pour le craton d’Afrique de l’Ouest entre 2100 et 1950 Ma. 
Celle-ci indique un mouvement largement dominé par la rotation, sans mouvement 
latitudinal significatif.  
 
La comparaison des deux CDAP obtenues montre une cohérence des celles-ci après 2020 
Ma. Ceci confirme que les deux cratons constituent un bloc unique vers 2000 Ma. En 
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revanche, les pôles plus anciens (OYA en Guyane, C1 en Côte-d’Ivoire) ne sont pas 
compatibles. Deux possibilités s’offrent alors : I) les deux cratons étaient indépendants avant 
2020 Ma, II) ils étaient ensemble mais un manque de données paléomagnétiques ne permet 
pas de le confirmer. La première possibilité, au vue de certains arguments tectoniques et 
géochronologiques semble être la plus appropriée pour expliquer certaines incohérences dans 
l’évolution tectono-métamorphique comparée des deux cratons. Néanmoins, aucune des deux 
hypothèses ne peut être rejetée à ce jour. Des études complémentaires paléomagnétiques dans 
le craton des Guyanes et des datations 40Ar/39Ar en Côte-d’Ivoire pourraient permettre de 
compléter la CDAP du craton des Guyanes avant 2050 Ma, confirmer les estimations sur 
l’âge de la rémanence magnétique pour les pôles C1, C2, C3 et comparer les vitesses de 






La seconde partie de ce mémoire est consacrée au magmatisme doléritique de Guyane. 
L’étude paléomagnétique, ASM, géochimique et les données 40Ar/39Ar sur les dykes ont 
permis d’apporter des éléments nouveaux sur la mise en place des dykes et l’origine de ce 
magmatisme. Elle ouvre des perspectives sur la compréhension du magmatisme centrale 
Altantique dans son ensemble. Les principaux résultats obtenus dans le mémoire sont les 
suivants : 
 
- La linéation magnétique sub-horizontale, représentant la direction de transport du 
magma dans la croûte continentale (21 dykes) et indique un transfert latéral du 
magma depuis une source relativement éloignée (>500 Km) ; 
 
- Une partie des dykes, montrant une fabrique magnétique inverse (8), a subi des 
contraintes locales au moment de leur mise en place ; 
 
- L’étude paléomagnétique indique que les dykes doléritiques en Guyane se sont mis en 
place en deux phases magmatiques dans un laps de temps relativement court. Le 
second « pulse » magmatique serait restreint à la partie est de la Guyane française, 
alors que le premier « pulse » est, lui, présent dans toute la Guyane. L’investigation 
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géochronologique n’a pas permis de séparer temporellement ces deux « pulses », 
ceux-ci étant probablement trop proches dans le temps (<2 Ma), et les données 
40Ar/39Ar n’étant pas encore assez précises principalement à cause de l’excès 
d’Argon ; 
 
- L’étude géochimique de Deckart (1996) qui concernait principalement les dykes du 
Nord de la Guyane a été complétée par notre étude. Les dykes doléritiques 
jurassiques sont des tholéiites à quartz ou olivine normatif : 6,22 < Ol < 0,75 ; 0,99 < 
Qtz < 5,23, riches en titane. Une origine asthénosphérique de ces dolérites est 
probable, à la différence de la majorité des tholéiites de la province centrale 
Atlantique caractérisées par des magmas pauvres en titane de signature 
lithosphérique ; 
 
- Au moins deux autres types de dolérites, plus ancien, ont été mis en évidence par la 
géochimie et les données de terrain. La premier groupe, qui se trouve dans le Sud-
Est de la Guyane, correspond à des dykes de direction N080 nommés Yawapa. Se 
sont des tholéiites à olivine normative riches en titane et qui ont probablement une 
origine lithosphérique. Le second groupe correspond à des dykes de direction NNE-
SSW et sans doute d’âge paléoprotérozoïque. Il s’agit de tholéiites à olivine et/ou 
quartz normatif pauvres en titane. Elles montrent une anomalie en Nb et Ta typique 
d’un magmatisme calco-alcalin ; 
 
- Les datations 40Ar/39Ar sur population de plagioclases ont permis d’apporter des 
informations nouvelles sur les relations entre mini-plateaux, altération potassique et 
excès d’argon. En effet, l’existence de ces zones plates entre 850 et 1090°C (mini-
plateaux) ne sont pas liées à un effet compensatoire dans la libération de l’argon issu 
des phases potassiques tardives et de l’excès d’argon. Ils ne semblent pas non plus 
être reliés à un excès d’argon plus faible. Par contre, la libération de celui-ci dans les 
spécimens montrant ces mini plateaux semble se faire à basse et à haute température 
alors que dans le cas contraire, la libération d’argon en excès est progressive au 
cours du chauffage. Enfin, les observations au MEB des plagioclases montrent des 
structures chimiques particulières (zonations simples ou multiples) qui sont à relier à 
l’histoire magmatique du plagioclase dans la chambre. Ces structures pourraient 




- Nous avons obtenu deux nouveaux âges mini-plateaux (195,4 ± 1,6 Ma (41% 39Ar) et 
197,2 ± 2,2 Ma (46% 39Ar)). Ces deux âges considérés comme des âges maximums, 
sont plus jeunes que l’âge proposé pour l’ensemble de la province magmatique 
centrale Atlantique (200 Ma) ; 
 
- La compilation des données géochimiques et géochronologiques disponibles dans la 
littérature ainsi que nos nouvelles données sur la province magmatique centrale 
Atlantique montre que la Guyane fait partie d’une zone restreinte (Amapa, Libéria, 
Côte-d’Ivoire) ayant des traits géochimiques et géochonologiques particuliers. Cette 
zone correspond à la présence majoritaire de tholeiites riches en titane d’origine 
asthénosphérique et à un magmatisme plus jeune (197 à 192 Ma). Elle coïncide en 
direction et localisation avec l’ancienne suture pan-africaine. 
 
 L’ensemble de ces nouvelles données et la synthèse des données sur le magmatisme 
centrale Atlantique peut difficilement être interprété comme le résultat d’un seul « méga-
plume » à 200 Ma. Les données géochimiques et géochronologiques plaident plutôt en faveur 
de l’activité de panaches vers 200 Ma initiant une remontée préférentielle asthénosphérique 
coïncidant avec la suture pan-africaine (drainage sous-lithosphérique). Bien entendu, la 
construction d’un modèle général pour toute la province centrale Altlantique demande 
l’acquisition de données supplémentaires, principalement géochronologiques mais aussi 
géochimiques, isotopiques et tectoniques sur l’ensemble de la province. Une autre question 
reste en suspend et concerne la relation de cette province magmatique géante et les SDR 
(Seaward dipping reflectors) qui sont d’âge identique d’après des études récentes au large des 
Etats-Unis (Turrin et Hemming, 2000).  
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A.1. Datation 40Ar/39Ar 
 
 
A. 1.1 Fondements de la méthode 40Ar/39Ar 
 
La méthode Ar/Ar est une variante de la méthode K/Ar utilisant le potassium un des 
éléments les plus abondants de la croûte terrestre. Le potassium possède trois isotopes 
d’abondances différentes (Garner et al, 1975). 
 
K3919  = 93,2581 % 
K4019  = 0,01167 % 
K4119  = 6,7302 % 
 
De ces trois isotopes seul le 40K est radioactif. Sa décroissance peut se faire de deux 
manières : 
 
1) capture d’un électron et émission d’un positron en 40Ar ;  
2) par émission -β en 40Ca. 
 
On exprime la désintégration du 40K de la manière suivante: 
 
40K(eλt-1) = 40Ar*+40Ca* avec λ = λe + λβ                   (1) 
 
Les paramètres de désintégration utilisés actuellement ont été calculés par Steiger et Jäger 
(1977) : 
λ = 5,543x10-10a-1 ( 40K = 40Ar+40Ca) ; 
λe = 0,581x10-10a-1 ( 40K = 40Ar) ; 
λβ = 4,962x10-10a-1 ( 40K = 40Ca). 
 
Seule la désintégration du 40K en 40Ar est utilisée en géochronologie. Il faut rappeler que, 
dans les roches et les minéraux, il existe deux types d’argon (gaz inerte composé à 99,60% de 
40Ar), l’isotope radiogénique issu de la désintégration du 40K et l’argon atmosphérique. A 
partir de la composition de l’atmosphère mesurée (Nier, 1950) on connaît le rapport 40Ar/36Ar 




= 295,5. Il est donc possible de corriger l’argon atmosphérique en mesurant le 36Ar, ceci afin 
de ne garder que l’argon radiogénique. 
L’accroissement de la quantité d’40Ar* (radiogénique) dans une roche s’écrit : 
 
40Ar* + 40Ar*(λβ/λe) = 40K (e(λe+λβ) t – 1 )                         (2) 
 
NB: l’argon radiogénique est l’argon total contenu dans la roche ou le minéral moins 
l’argon initial qui peut être atmosphérique ou pas. 
 
 Dans la méthode 40Ar/39Ar on mesure le rapport 40Ar*/39Ar dans une roche ou un minéral. 
L’40Ar* est le produit de la désintégration du 40K alors que le 39Ar est formé par le 
bombardement neutronique du 39K (t1/2 = 269 ans) pendant l’irradiation de l’échantillon dans 
un réacteur nucléaire. Cette production d’39Ar dépend de la durée de l’irradiation (∆T), de la 
densité du flux neutronique (ϕ(ε)) et de la section efficace de capture de l’énergie (σ (ε)). La 
production de 39Ar s’écrit: 
 
39ArK =  39K∆T ∫ εεσεϕ d)()(                             (3) 
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Afin de simplifier cette dernière équation on introduit un paramètre ‘J’ d’irradiation : 
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La mesure directe du paramètre J selon l’expression (5) est difficile car on ne peut le 
mesurer directement à cause de : 
 
1) la variation du flux de neutrons  pendant la durée de l’irradiation ; 
2) la variation du spectre d’énergie pendant l’irradiation. 
 
Afin de mesurer ce paramètre dit de ’flux’, on dispose, lors de l’irradiation, de moniteurs 
dont l’âge est connu et que l’on repartit à intervalles réguliers entre les paquets de minéraux. 


















La valeur du rapport 40Ar*/39Ar mesurée après l’irradiation est fonction de la place du 
moniteur dans le porte-échantillons qui est irradié. La disposition du moniteur par rapport au 
















Afin que l’âge obtenu représente bien l’âge de la roche ou du minéral, le système 
isotopique doit rester fermé afin d’éviter les pertes (altération) ou les gains (excès) d’40Ar*. 
Dans le cas idéal, l’40Ar dans un échantillon est soit radiogénique (40Ar* ) soit atmosphérique 
(40Ara), tout l’36Ar est atmosphérique et l’39Ar est exclusivement produit par l’irradiation du 
























 (m =rapport mesuré) 
 
Malheureusement, dans la plupart des cas, certaines réactions dites d’interférences ont lieu 
durant l’irradiation, ainsi les rapports 40Ar/39Ar et 36Ar/39Ar doivent être corrigés en 
conséquence. La liste des réactions d’interférences a été donnée par Brereton en 1970 : 
 
 




Le calcium :  
40Ca donne 36Ar et 37Ar 
42Ca donne 38Ar et 39Ar 
43Ca donne 39Ar et 40Ar 
44Ca donne 40Ar 
 
 Le potassium : 
39K donne 37Ar, 38Ar,39Ar 
40K donne 39Ar 
41K donne 38Ar et 40Ar 
 
 L’argon : 
36Ar donne 37Ar 
38Ar donne 39Ar 
40Ar donne 39Ar 
 




Seules les réactions suivantes sont utilisées dans les corrections, les autres étant 
considérées comme négligeables:  
 
1) 40Ca ---α--- 36Ar 
2) 40Ca ---α--- 37Ar 
3) 42Ca ---α--- 38Ar 
4) 39K ---ρ--- 39Ar 
5) 40K ---ρ--- 40Ar 
 
La mesure au spectromètre de masse des différents isotopes de l’argon représente donc la 
somme des isotopes suivants : 
 
40ArT = 40Ar*+ 40Ara+ 40ArK 
39ArT = 39ArK+ 39ArCa 
 




37ArT = 37ArCa 
36ArT = 36Ara+ 36ArCa 
 
Le contrôle de ces interférences se fait à l’aide de sels artificiels (K2SO4,CaF) ou des 
silicates purs irradiés dans le même réacteur. Pour chaque isotope issu du Ca et du K on peut 
écrire :  
 











































































































































Dans cette expression la production d’argon 36 par le chlore n’intervient pas mais, elle est 
prise en compte dans le calcul final. 
 
 
A. 1.2 Calcul d’erreur. 
 








1) L’erreur analytique sur le rapport 40Ar/39ArK qui tient compte de: 
 
- l’erreur sur la valeur mesurée de la discrimination de masse du spectromètre, 
correspondant à la différence entre le rapport atmosphérique vrai (40ArA/36ArA)V = 295.5) et 





- L’erreur sur les rapports des sels ou silicates de Ca et K: (36Ar/37Ar)Ca, (39Ar/37ar)Ca et 
(40Ar/39Ar)K 
 
2) L’erreur sur la constante de désintégration λ (peu souvent prise en compte) ; 
 
3) L’erreur sur le facteur d’irradiation J  
 
4) L’erreur sur les rapports mesurés  
 
Le calcul d’erreur peu s’exprimer de la manière suivante (Dalrymphe et al., 1981 ; 
Dalrymphe et Lamphere, 1971) : 
 
 
Avec t = âge de l’échantillon, J = « monitor flux », a = 40Ar*/39ArK (erreur sur valeur 
mesurée), λ = erreur sur la constante de désintégration du 40K, Ru = erreur sur la mesure du 
rapport 40Ar*/39Ar. 
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Cette expression tient compte, en plus de l’expression (4), de l’erreur sur l’âge absolu du 
moniteur qui peut être de l’ordre de 0,5 à 1,5%. Cela est souvent supérieure à l’erreur obtenue 
sur le rapport 40Ar/39Ar qui est, dans des conditions optimales, de l’ordre de 0,2% (1σ level). 
Cette erreur est surtout limitée par l’incertitude sur le flux de neutrons, en général de ± 0,2%. 
 
Du point de vue analytique, tous les trois paliers, ou moins si nécessaire, une mesure des  
blancs de lignes (40, 39, 37, 36) en statique de 3 minutes (durée d’une étape) est effectuée. 
Ces valeurs sont systématiquement soustraites aux valeurs obtenues pour chaque étape 
(expérience sur mono-grain par chauffage au laser). Dans la cas d’une expérience sur 
population de minéraux, des blancs creuset à température correspondante sont soustraits aux 
mesures. Cette correction est toujours supérieure pour la datation sur population que pour les 
expériences au laser. Dans le cas de la datation sur mono-grain, ces blancs sont très modestes, 
souvent de l’ordre de 0,01% du signal à chaque palier et pour chaque isotope. 
 
A. 1.3. Interprétation des données obtenues par incréments successifs. 
 
1.3.1 Les spectres d’âges 
 
Le chauffage par paliers successifs permet d’analyser le gaz libéré et de donner un âge à 
chaque étape de température. Pour les datations sur population (voir protocole expérimental), 
les températures s’échelonnent de 450 à 1450°C. Pour les datations réalisées sur mono-grain 
au laser, la température n’est pas connue, mais l’augmentation progressive de celle-ci est 
indiquée par la puissance du laser et les changements de couleur du minéral. Les résultats sont 
présentés sur un diagramme ayant pour ordonnée l’âge apparent et en abscisse le pourcentage 
d’39Ar dégazé par étape. Cette représentation, en plus de donner un âge sur chaque palier, 
permet de visualiser la distribution de l’argon dans l’échantillon par rapport à la température. 
Il existe différents types de spectres : 
 
Age plateau (Fig. A. 1.1a) : c’est la cas le plus simple, l’âge est constant sur au moins 
70% de l’argon 39 total dégazé. Cet âge représente alors l’âge de fermeture du système 
isotopique. On parle de distribution d’argon homogène dans l’échantillon. 
( ) ( )
( )( )






































































































Fig. A. 1.1 : Spectres d'âges caractéristiques de chauffage par incrément successifs ;  a) âge 
plateau ; b) perte et/ou altération du minérale ; c) Altération par une phase potassique visible à 
température intermédiaire ; d, e) excès d'argon plus ou moins important, f) excès d'argon 
indétectable  possible pour certains comme la biotite ; g, h) perte et/ou altération et excès 
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Spectre d’âge perturbé : dans certains cas une distribution hétérogène de l’argon dans 
l’échantillon est dominante, plusieurs cas sont possibles : 
  
- Spectre avec perte d’argon (Fig. A. 1.1b et c) : cela correspond à une perte 
partielle d’argon 40 et/ou à une altération. Ceci produit des âges plus bas que 
l’âge de fermeture isotopique. Dans le cas des plagioclases par exemple une 
sericitisation aura cet effet sur le spectre. Il arrive aussi que la libération des 
phases potassiques (altération) se fasse à températures intermédiaires (Fig. A. 
1.1c). 
 
- Spectre perturbé dû à des excès d’argon (Fig. A. 1.1d) : ce type de spectre 
correspond à des âges trop hauts à basses et hautes températures par rapport à 
l’âge de fermeture isotopique donnant un aspect en «selle» au spectre (Dalrymphe 
et Lamphere, 1969). Cet excès d’argon est généralement attribué à une 
incorporation d’argon au stade magmatique, soit dans la région source elle-même 
ou encore pendant la remontée dans la lithosphère. Les âges de moyenne 
température peuvent néanmoins approcher l’âge de fermeture isotopique si 
l’excès est faible (Fig. A. 1.1e). Dans le cas des biotites, un excès d’argon 
éventuel ne sera pas visible car celui-ci est libéré aux mêmes températures que 
l’argon radiogénique (Fig. A. 1.1f). On obtiendra alors un âge plateau trop vieux. 
 
- Spectres présentant une perte et/ou altération et un excès d’argon : plusieurs cas 
sont possibles essentiellement dus à l’effet antithétique de l’excès d’argon et de 
l’altération sur l’âge de l’échantillon (Fig. A. 1.1g, h). Ce cas se présente souvent 
dans les plagioclases affectées par des excès d’argon.  
 
- Spectres caractéristiques de la chloritisation des biotites (Ruffet et al., 1991) : 
selon la quantité de chlorite dans la biotite les spectres peuvent être peu (Fig. A. 
1.1i) ou très perturbés (Fig. A. 1.1j). Dans tous les cas, le spectre montre des âges 
de moyennes températures plus bas et plus faibles à hautes températures que l’âge 
de fermeture isotopique. Ce type de spectre est dû au recul de l’argon durant 
l’irradiation depuis les feuillets de type biotite sur les feuillets de type chlorite 
dégazant à températures différentes. Néanmoins, lorsque la chloritisation est 




faible, l’âge de fermeture isotopique peu être donné par la seconde partie du 
spectre (Fig. A. 1.1j). 
 
1.3.2 Spectres 37ArCa/39ArK par rapport au 39Ar dégazé 
 
Outre les spectres d’âges, il est possible d’avoir une indication sur la composition 
chimique de certains minéraux (amphiboles, plagioclases) à chaque palier grâce au rapport 
37Ar/39Ar directement proportionnel à la quantité de calcium et de potassium du minéral ou de 
la population de minéraux datés. Il est donc possible de savoir si la phase datée est pure (Fig. 
A. 1.2a) ou si elle présente des inclusions et/ou altérations ou des mélange de phases 
minérales d’origine diverses (Fig. A. 1.2b). Dans le cas des plagioclases, une altération 
(séricitisation) donnera une forme particulière au spectre. En effet la séricite est une phase 
riche en K. Elle abaisse le rapport 37ArCa/39ArK à basses et moyennes températures (Fig. A. 
1.2c, d). 
Le rapport existant entre le rapport CaO/K2O mesuré à la sonde électronique et celui 
mesuré lors des datations est connu pour chaque réacteur. Pour celui du McMaster de 
l’Université d’Hamilton où nos échantillons ont été irradiés, il est de 1,79 : 
                       
CaO/K2O =1,79* (37ArCa/ 39ArK). 
 
1.3.3 Diagramme de corrélation ou isochrone inverse (36Ar/40Ar/ 39Ar/40Ar) : (Turner, 1971; 
Roddick et al., 1980). 
 
Dans ce diagramme on utilise le 40Ar comme isotope de référence car il est le plus 
abondant. L’intercepte de la droite de corrélation sur l’abscisse donne l’âge de l’échantillon 
(Fig. A. 1.3) alors que l’ordonnée à l’origine correspond au rapport 36Ar/40Ar (rapport initial 
atmosphérique) (Fig. A. 1.3). Lorsque ce schéma simple n’est plus vrai, il est possible 
d’identifier plusieurs compositions initiales 36Ar/40Ar (atmosphérique, excès d’argon) (Fig. A. 
1.3). ce type de traitement des données ne fait aucune supposition sur la composition de l’argon 
non radiogénique, contrairement au spectre d’âge.  













Argon radiogénique Age de l'échantillon




Fig. A. 1.2 : spcctres 37ArCa/39ArK par rapport au 39Ar dégazé caractéristiques d'un minéral  
pur (a) d'un minéral ou de minéraux altéré(s) ou présentant des inclusions (b) et spectres 
caractéristiques de la séricitisation d'un plagioclase (c, d).
a) b)
c)
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AI. 1.4. Fermeture isotopique 
 
Un des avantages de la méthode 40Ar/39Ar est qu’il est possible, lorsque la minéralogie 
d’une roche est propice, de dater différents minéraux de cette roche. Les amphiboles, micas, 
sanidines, plagioclases etc.. présentent une fermeture isotopique à des températures variables. 
Dans des conditions favorables, il est donc possible d’avoir accès à une vitesse de 
refroidissement entre les températures de fermetures isotopiques considérées. C’est la 
connaissance de la température de fermeture (Tc) des minéraux qui est la principale limitation 
de l’incertitude sur cette vitesse de refroidissement.  
 
La diffusion de l’argon dans les minéraux silicatés est fonction d’un certain nombre de 
facteurs aussi bien structurels que chimiques. Nous ne parlerons ici que des facteurs connus 
ayant une influence sur la Tc (K/Ar) dans les amphiboles (O’Nions et al., 1969 ; Harrison, 
1981 ; Berry et McDougall, 1986 ; Onstott et Peacock, 1897 ; Dahl, 1996) et les micas 
(Harrison et al., 1985; Crove et Harrison, 1994 ; Chuang-Ho et al., 2000). 
 
- les différents facteurs ayant une influençe sur la Tc des Amphiboles sont les suivants:  
 
- Le « Mg ratio »; d’après Dahl (1996) entre Mg# 0-100 une variation de 60° +/- 
10° sur la Tc est observée; 
- L’encombrement du site A ; 
- La quantité de molécules Al-Tchermack ; 
- La variation de Fe+3# ; 
- La vitesse de refroidissement : une diminution de la vitesse de refroidissement est 
corrélée avec une augmentation de la diffusion de l’argon ; 
- La porosité ionique (Z) variable dans les amphiboles.  
 
- les différents facteurs influençant la Tc des micas: 
 
- Le « Fe ratio » : une augmentation de la quantité de Fe dans le minéral augmente 
la vitesse de diffusion de l’argon ; 
-  La vitesse de refroidissement : une diminution de la vitesse de refroidissement 
est corrélée avec une augmentation de la diffusion de l’argon. 
 






AI. 1.5. Protocole expérimental et appareillage 
 
1.5.1 Datation sur mono-grain 
 
L’appareillage utilisé pour la datation des échantillons de Guyane est présenté 
figure A. 1.4. Le chauffage de l’échantillon (extraction des gaz) s’est effectué à l’aide 
de deux types de laser : 
 
- Un laser  avec un tube argon de marque Coherent Innova d’une puissance de 5,5 
Watts émettant une lumière dans le visible d’une longueur d’onde comprise entre 
457,9 à 514,5 mm. 
-  Un laser à tube CO2 d’une puissance de 50 Watts de marque Synrad produisant 
une lumière invisible infrarouge. 
 
Le faisceau produit est focalisé sur l’échantillon à l’aide de lentilles et de miroirs 
(Fig. A. 1.4). L’augmentation progressive de la température de l’échantillon est 
contrôlée par la puissance du laser et par une caméra vidéo CCD couplée à un 
moniteur. La puissance du laser est contrôlée par un potentiomètre. 
 
Les échantillons sont placés dans un porte-échantillons avec hublot en pyrex 
(chauffage par le laser Ar) ou une vitre en ZnS (laser CO2). 
 
Le gaz extrait des échantillons est analysé à l’aide d’un spectromètre de masse de 
type VG 3600. Avant son introduction dans le spectromètre, le gaz extrait est purifié 
dans une ligne en inox à l’aide d’un tube en U plongé dans de l’azote liquide (-180°C) 
et d’un « getter » de marque SAES GP 10 opérant à 400°C (Fig. A. 1.4). Le 
spectromètre est constitué par un aimant de 120°C (Fig. A. 1.4)  et d’une source de 
type NIER. Le système d’analyse comprend un collecteur (Cage de Faraday) et un 
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1.5.2 Datation sur population 
 
L’appareillage est présenté Fig. A. 1.5. L’extraction du gaz est obtenu par chauffage de 
l’échantillon dans un creuset en tantale ou Molybdène se trouvant au centre d’un four haute 
Fréquence prototype dont un schéma est donné figure A. 1.6. Ce creuset et le four sont 
équipés d’un système de refroidissement à eau. Le creuset est chauffé par induction à haute 
fréquence. Avant l’introduction dans le spectromètre, le gaz extrait passe dans une ligne 
séparée en deux parties par une vanne (Fig. A. 1.5): 
 
- Partie A (purification): équipée d’un tube en U plongé dans l’azote liquide 
(180°C) ou d’un mélange chlorure de méthyle/ Na liquide (-90°C) et d’un getter 
GP50 SAES fonctionnant à 400°C ; 
 
- Partie B (détente et purification) : équipée d’un getter identique complétant la 
purification.  
 
Le spectromètre de masse est constitué d’un aimant de 120°, d’une source Baur Sigter GS 
98. Le système d’analyse est constitué par un photomultiplicateur d’électron et d’une cage de 
Faraday (Fig. A. 1.5). 
 
Les blancs creusets sont effectués par étapes de température, chaque 2 à 4 échantillons. 
 
Pour les deux types de ligne laser ou population, Le rapport atmosphérique est mesuré sur 
un micro volume d’air calibré introduit dans la ligne grâce a un système de prise d’air (Figs. A. 
1.3 et 1.5. Ce rapport atmosphérique mesuré (m)  permet de calculer la discrimination de masse 
du spectromètre qui s’exprime par la relation suivante : 
 
 
Avec (1+e) : discrimination de masse du spectromètre ; (40ArA/36ArA)v : rapport 
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A. 2. Anisotropie de susceptibilité magnétique 
(ASM): fondements et méthodologie  
 
 
A. 2.1. Susceptibilité magnétique et anisotropie :  
 
 
La susceptibilité magnétique K est une grandeur liée à l’intensité d’aimantation J et au 
champ magnétique H :  
 
 





M et H sont exprimés en A/m, B est le champ magnétique en Tesla (T) et µ0 la 
perméabilité (4π X 10-7 henry/m).  
 
 
La susceptibilité magnétique reflète la facilité que possède un corps à s’aimanter. Cette 
susceptibilité est négative pour les minéraux diamagnétiques et le champ produit est opposé à 
la direction du champ extérieur, de l’ordre de 10-5 SI. Pour les minéraux paramagnétiques 
communs dans les roches, la susceptibilité est positive et comprise entre 10-2 à 10-4 SI. Les 
minéraux ferromagnétiques ont une susceptibilité plus forte.  La susceptibilité K n’a pas la 
même valeur dans toutes les directions de l’espace. En champ faible, la susceptibilité peut être 
comparée à un tenseur  représenté sous la forme d’un ellipsoïde dont les trois axes sont 
K1>K2>K3.  
 
Les roches contenant une grande variété de minéraux aussi bien diamagnétiques, 
paramagnétiques que ferromagnétiques, contribuent à la susceptibilité totale et donc à 
l’anisotropie de cette susceptibilité. Dans le cas ou la quantité de minéraux ferromagnétiques 
s.l. est supérieure à 0,1% du volume total de la roche, la susceptibilité et donc l’ASM sont 
dominées par ceux-ci (Tarling et Hrouda, 1993). Dans le cas où il n’y a pas de minéraux 
ferromagnétiques s.l. ce sont les minéraux paramagnétiques qui jouent le rôle prépondérant. 
La mesure de la susceptibilité volumique est un bon moyen pour connaître la participation des 
différents minéraux. (e.g. une roche ayant une susceptibilité supérieure à 5 X10-3 SI aura sa 




susceptibilité et son anisotropie contrôlée par les minéraux ferromagnétiques. Une roche 
présentant une susceptibilité inférieure à 5 X 10-4 SI aura sa susceptibilité contrôlée par les 
minéraux paramagnétiques qui joueront le rôle prépondérant.  
 Depuis une vingtaine d’années l’étude de l’ASM s’est beaucoup développée dans de 
multiples domaines (e.g. tectonique, sédimentologie, domaine pétrolier). 
 
A. 2.2. Paramètres de l’ASM, représentation graphique et fabriques 
magnétiques. 
 
Un certain nombre de paramètres permet de définir la fabrique magnétique et la forme de 
l’ellipsoïde. P’ est le degré d’anisotropie corrigé (Jelinek, 1981), L est la linéation (ref), F est 
la foliation et T  le paramètre de forme variant de –1  (aplatissement) à +1 (allongement) 
(Jelinek, 1981).  
Les trois axes sont représentés sur une projection stéréographique de Schmitt (hémisphère 
inférieur). L’axe de susceptibilité maximum Kmax (linéation magnétique) est représenté par un 
carré plein, Kint, l’axe intermédiaire, par un triangle plein dirigé vers le haut et Kmin (foliation 
magnétique) par un cercle plein (Fig. A. 2.1). Les trois cas extrêmes d’ellipsoïde, triaxiale, 
constriction et aplatissement sont représentés dans la figure A. 2.1. Selon la nature des roches 
étudiées, i.e. sédimentaires, volcaniques, plutoniques, il existe des fabriques magnétiques 
particulières. Les principales fabriques dans les roches sédimentaires et les dykes sont 
présentés dans la figure A. 2.2. Pour les roches plutoniques les fabriques magnétiques 
rencontrées sont multiples et fonction des contraintes tectoniques régionales et/ou locales, de 
la position spatiale de l’échantillon dans la pluton, de la nature et de la composition de la 
roche et de son mode d’emplacement (Bouchez et al., 1997). 
Les mesures sont réalisées à l’aide d’un Kappabridge magnétomètre (KLY-3S) de marque 
AGICO. Les échantillons sont mesurés sur trois positions. 
 
2.2.1 Particularités des fabriques sédimentaires, 
 
La fabrique sédimentaire correspond en général à une faible anisotropie (P’<1,05) et est 
caractérisée par un plan de foliation magnétique parallèle à la stratification (Fig. A. 2.2a). Une 
obliquité de la foliation magnétique peut être observée lorsque des stratifications entrecroisées 
existent. Lorsque la fabrique  montre une linéation magnétique, cela reflète en général une 
direction de courant (Fig. A. 2.2b ; Rees, 1965). 
Normal InverseInternédiaire
 Epontes du dyke
 Epontes du dyke
 Epontes du dyke
Foliation
Courant
Axe principal maximum, Kmax
Axe principal intermédiaire, Kint
Axe principal minimum, Kmin
Fig. A. 2.1 : Directions des axes principaux de l'anisotropie représentées sur une projection 
stéréographique, a) ellipsoïde triaxial ; b) ellipsoïde prolate ; c) ellipsoïde oblate (d'après 
Tarling et Hrouda, 1993).
a) b) c)




                 Annexe : Méthodologie 40Ar/39Ar, anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM)
300






 Il est aussi montré que dans les chaînes plissées, des sédiments apparemment non 
déformés peuvent avoir une linéation magnétique d’origine tectonique (Lee et al., 1990). 
 
2.2.2 Les fabriques magnétiques des dykes. 
 
Dans les dykes le degré d’anisotropie est faible (P’<1,08) et la fabrique magmatique est 
généralement contemporaine de l’écoulement avec une foliation magnétique parallèle au plan 
du dyke (type normal, Fig. A. 2.2c, Rochette, 1992). Lorsque la foliation magnétique est 
parallèle au plan du dyke la linéation magnétique peut être interprétée comme un écoulement 
(Knight et Walker, 1988). Deux autre types de fabriques sont reconnues dans les dykes 
(fabrique de type intermédiaire et fabrique de type inverse, Figs. A. 2.2d et e). La fabrique de 
type intermédiaire est interprétée dans la littérature de plusieurs façons : 1) la présence de 
minéraux ferromagnétiques mono-domaines (Rochette, 1992 ; Aubourg, 1995) ; 2) comme le 
résultat de contraintes tectoniques à haute température (Ellwood, 1978) ; 3) la compaction de 
la colonne magmatique statique (Park et al., 1988). Enfin la fabrique de type inverse est 
attribué à des phénomènes secondaires, hydrothermalisme, présence de particules mono-
domaines (Stephenson et al., 1986). Ces phénomènes induisent une inversion entre l’axe 
maximum (K1) et minimum(K3). 
 
